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In der vorliegenden Arbeit wird ein dynamisch-thermodynamisches Eisbergmodell als
Erweiterung des Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modells FESOM des Alfred-Wegener-
Instituts fu¨r Polar- und Meeresforschung (AWI) in Bremerhaven entwickelt. Dieser
Entwicklungsprozess wird umfassend dargestellt und kann ausgehend von den zugrun-
deliegenden physikalischen Gleichungen und deren numerischer Diskretisierung bis hin
zur Implementierung in Fortran nachvollzogen werden. Diese Arbeit kann daher als
ausfu¨hrliche Dokumentation des entwickelten Eisbergmodells dienen.
Abschließend werden eine Validierung des Modells anhand von Beobachtungsdaten im
Bereich des Weddellmeeres sowie einige Sensitivita¨tsstudien durchgefu¨hrt, um die Be-
deutung der verschiedenen physikalischen Prozesse fu¨r die Eisbergdrift zu untersuchen.
Das Eisbergmodell wird zur Beschreibung der charakteristischen Drift von Eisbergen
im Weddellmeer eingesetzt und erlaubt in der bestehenden Form bereits einige physi-
kalische Einblicke, von denen hier folgendes Ergebnis erwa¨hnt sei:
Im Gegensatz zu kleinen Eisbergen, die in eisfreien Regionen einem starken Einfluss von
Wind und Ozeanstro¨mungen unterworfen sind, werden große Eisberge bis hin zu rie-
sigen Tafeleisbergen (giant tabular icebergs) in diesen Regionen stark von der Balance
zwischen Corioliskraft und der Hangabtriebskraft aufgrund einer geneigten Meeres-
oberfla¨che beeinflusst.
Mo¨glicherweise stellt die Kraft aufgrund der Neigung der Meeresoberfla¨che den feh-
lenden Antrieb in eisfreien Regionen dar, der in einer fru¨heren AWI-Modellstudie von
Lichey und Hellmer [2001] bei der Simulation eines Tafeleisbergs beobachtet wurde.
Durch die Entwicklung des Eisbergmodells steht in Verbindung mit dem Finite-Ele-
mente-Meereis-Ozean-Modell FESOM ein nu¨tzliches Werkzeug zur Verfu¨gung, das in
zahlreichen Gebieten Anwendung finden ko¨nnte.
Ein Beispiel ist die Berechnung von Schmelzraten vieler modellierter Eisberge, die
nach einer statistischen Verteilung im Meereis-Ozean-Modell FESOM gestartet wer-
den ko¨nnten, um den Su¨ßwasserfluss aufgrund von Eisbergen in physikalisch sinnvoller
Weise u¨ber den Ozean zu verteilen. Dies wa¨re ein weiterer Schritt, um den Kreislauf
des Wassers im Erdsystem zu schließen.
Martin und Adcroft [2010] nutzen bereits eine solche Verteilung des Su¨ßwasserflus-
ses durch Eisberge, die in Modellrechnungen fu¨r den na¨chsten Assessment Report des
Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) Verwendung finden wird.
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1 Einfu¨hrung
Eisberge bestehen aus gefrorenem Su¨ßwasser und weisen die verschiedensten Formen
und Gro¨ßen auf. Sie entstehen durch sogenanntesKalben von den Eisschilden Gro¨nlands
und der Antarktis und bewegen sich bzw. driften im Ozean unter dem Einfluss von
Stro¨mungen, Winden und dem Meereis. Im Folgenden werden einige Einflu¨sse von
Eisbergen auf ihre Umgebung genannt, um deren Bedeutung fu¨r das Weltklima her-
auszustellen. In dieser Arbeit liegt der Fokus auf der su¨dlichen Hemispha¨re.
Das Kalben von Eisbergen ist neben der Schneeakkumulation und dem Schmelzen
an der Unterseite der Schelfeisgebiete eine nicht zu vernachla¨ssigende Komponente im
Massenhaushalt des antarktischen Eisschildes.
Das Verha¨ltnis zwischen den einzelnen Komponenten ist dabei allerdings großen Unsi-
cherheiten unterworfen [Lemke et al., 2007] und aktueller Gegenstand der Forschung.
Scha¨tzungen der mittleren ja¨hrlichen Kalbungsrate von Eisbergen auf der su¨dlichen
Hemispha¨re gehen nach Schodlok et al. [2006] von etwa 2000 Gt/Jahr aus.
Sehr große Tafeleisberge, sogenannte giant tabular icebergs [Lichey & Hellmer, 2001]
mit Seitenla¨ngen von 18 km oder mehr, ko¨nnten nach Silva et al. [2006] etwa die Ha¨lfte
dieser Kalbungsrate ausmachen: Sie geben eine Kalbungsrate von 1089± 300 Gt/Jahr
fu¨r giant tabular icebergs an. Eisberge stellen damit eine wichtige Komponente im
Wasserkreislauf dar. Ein typischer Eisberg der Kategorie tabular ist in Abbildung 1.1
dargestellt.
Abbildung 1.1: Dargestellt ist ein typischer Tafeleisberg (tabular iceberg) mit fla-
cher Oberfla¨che. Das Bild ist dem Iceberg Fact Sheet auf der
Webseite von Environment Canada entnommen. Dieses ist unter
http://www.ec.gc.ca/glaces-ice/40E178A1-87F5-44CE-8774-40A888ED4B35/
icebergfactsheetdec2004.pdf [Stand: Mai 2011] zu finden.
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Eisberge schmelzen wa¨hrend ihrer Drift und verteilen damit große Mengen an Su¨ßwas-
ser u¨ber den Ozean.
Der mit dem Schmelzen verbundene Su¨ßwassereintrag in den Ozean sorgt fu¨r eine
Reduzierung der Wasserdichte salzhaltigen Meerwassers. Die beim Schmelzen eintre-
tende Ku¨hlung des Ozeans sorgt hingegen fu¨r eine Zunahme der Wasserdichte. Je nach
Verha¨ltnis der beiden Prozesse sind die Auswirkungen des Schmelzens eines Eisbergs
auf die Stabilita¨t der Wassersa¨ule verschieden.
Auch das Meereis ist von der Stabilita¨t der Wassersa¨ule abha¨ngig.
Eisberge u¨ben zudem einen Einfluss auf die Biospha¨re aus. Durch ihren großen Tief-
gang ko¨nnen Eisberge in flacheren Ku¨stenregionen bodennahe O¨kosysteme beeinflus-
sen [Lichey, 2000]. Zudem stehen Eisberge in Verbindung mit versta¨rktem Wachstum
von Phytoplankton durch Eintrag von transportierten Sedimenten oder Gestein in den
Ozean [Schwarz & Schodlok, 2008].
Nachfolgend wird eine Einteilung von Eisbergen in Gro¨ßenklassen vorgenommen, um
die verschiedenen Formen von Eisbergen besser handhaben zu ko¨nnen.
Gladstone et al. [2001] geben charakteristische La¨ngen und Breiten zehn verschiedener
Eisbergklassen an. Daraus wurde hier eine mittlere La¨nge berechnet, da das Eisberg-
modell Eisberge mit quadratischer Deckfla¨che modelliert. Diese mittlere La¨nge ist in
Tabelle 1.1 angegeben. Die giant tabular icebergs werden von Gladstone et al. [2001]
keiner Gro¨ßenklasse zugeordnet und sind separat zu betrachten.
Tabelle 1.1: Einteilung von Eisbergen in Gro¨ßenklassen nach Gladstone et al. [2001]. Die Mas-
se wurde fu¨r eine in dieser Arbeit verwendete Eisbergdichte von ρib = 850 kg/m
3
[Silva et al., 2006] berechnet und unterscheidet sich daher leicht von der Angabe in
Gladstone et al. [2001].
Gro¨ßenklasse Gesamtho¨he [m] Mittlere La¨nge [m] Masse [kg] Verteilung
1 40 50 8.5 · 107 0.25
2 67 83.5 4.0 · 108 0.12
3 133 166.5 3.1 · 109 0.15
4 175 262.5 1.0 · 1010 0.18
5 250 416.5 3.7 · 1010 0.12
6 250 583.5 7.2 · 1010 0.07
7 250 750 1.2 · 1011 0.03
8 250 1000 2.1 · 1011 0.03
9 250 1333.5 3.8 · 1011 0.03
10 250 1833.5 7.1 · 1011 0.02
Die in Tabelle 1.1 angegebene Ha¨ufigkeitsverteilung ergibt sich aus Beobachtungen ant-
arktischer Eisbergverteilungen [Gladstone et al., 2001].
Im Falle von sehr großen Tafeleisbergen ko¨nnen keine Ha¨ufigkeitsverteilungen angege-
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ben werden, da diese unregelma¨ßig kalben [Schodlok et al., 2006].
Trotz ihrer aufgezeigten Bedeutung werden Eisberge in gekoppelten globalen Zirku-
lationsmodellen oder Klimamodellen bisher nicht oder nur vereinzelt simuliert. Falls
die Su¨ßwasserverteilung aufgrund von Eisbergen beachtet wird, geschieht dies zumeist
nur durch entprechende Anpassung der Differenz von Niederschlag und Evaporation
(P-E ) oder des Su¨ßwassereintrages aus Flu¨ssen (river runoff ).
Martin und Adcroft [2010] studieren im Gegensatz dazu in einer aktuellen Arbeit die
Effekte von interaktiven Eisbergen, die als Lagrange-Partikel verdriften und auf ihrem
Weg schmelzen ko¨nnen.
Ihre Modellrechnungen werden im na¨chsten Assessment Report des Intergovernmental
Panel on Climate Change (IPCC1) Verwendung finden.
Die Entwicklung eines an das Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modell FESOM gekop-
pelten dynamisch-thermodynamischen Eisbergmodells zum Einsatz am Alfred-Wegener-
Institut in Bremerhaven ist daher ein naheliegender Schritt, um in Zukunft erga¨nzende
Erkenntnisse erhalten zu ko¨nnen.
Die Modellierung der Eisbergdrift als Erweiterung von FESOM erfolgt in dieser Ar-
beit. In Kapitel 2 wird zuna¨chst das Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modell FESOM
beschrieben, welches als Grundlage des Eisbergmodells dient. Die Folgen, die sich durch
die Verwendung von FESOM fu¨r das Eisbergmodell ergeben, werden ebenfalls disku-
tiert.
Die Kapitel 3 und 4 illustrieren die Entwicklung des Eisbergmodells und bilden da-
her den Kern der vorliegenden Arbeit.
Die physikalischen Gleichungen, auf denen das Eisbergmodell aufbaut, finden sich in
Kapitel 3. Die numerische Diskretisierung dieser Gleichungen ist in Kapitel 4 beschrie-
ben. Das numerische Lo¨sungsverfahren wurde so entwickelt, dass Eisberge verschiede-
ner Gro¨ßenklassen – von sehr großen Tafeleisbergen bis hin zu sehr kleinen Eisbergen
– stabil simuliert werden ko¨nnen. Um dies zu erreichen, war eine aufwendige Analyse
notwendig, sodass Kapitel 4 sehr umfangreich ausfa¨llt.
Eine Beschreibung der konkreten Implementierung des Eisbergmodells ist in Anhang
A zu finden. Der gesamte Entwicklungsprozess des Modells kann daher nachvollzogen
werden.
Das vom physikalischen Standpunkt aus interessanteste Kapitel ist Kapitel 5. Hier
werden in Sensitivita¨tsstudien die Auswirkungen der einzelnen physikalischen Prozesse
auf die Eisbergdrift untersucht und simulierte Eisbergtrajektorien mit Beobachtungs-
daten verglichen. Die quantitative Beschreibung physikalischer Gro¨ßen, etwa die der
wirkenden Beschleunigungen und der berechneten Schmelzraten einzelner Eisberge,
ist in diesem Detailgrad bislang noch nicht durchgefu¨hrt worden und illustriert die
Mo¨glichkeiten, die das in der vorliegenden Arbeit entwickelte Eisbergmodell bietet.
1http://www.ipcc.ch/ [Stand: Juni 2011]
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Außerdem wird die Bedeutung der Hangabtriebskraft fu¨r die Drift großer Tafeleisberge
herausgestellt.
In Kapitel 6 wird zudem kurz eine erste weitere Anwendung des hier entwickelten
Eisbergdriftmodells am Alfred-Wegener-Institut beschrieben.
Bei der satellitengestu¨tzten Verfolgung von Eisbergen, beispielsweise von großen Ta-
feleisbergen, soll das Eisbergdriftmodell helfen, zwischen Satellitenbildern auftretende
Lu¨cken zu schließen.
Hier werden erste Ergebnisse vorgestellt und auftretende Abweichungen zwischen Be-
obachtung und Modellergebnis diskutiert.
Die Arbeit schließt mit einem kurzen Fazit und einem Ausblick, in welchem mehrere
Wege der weiteren Entwicklung und Nutzung des Eisbergmodells aufgezeigt werden.
In Anhang B ist die Installation des Eisbergmodells in Erweiterung zu Anhang A
beschrieben. Zudem werden Anmerkungen zur Benutzung des Eisbergmodells gegeben
und es wird auf die beigefu¨gte DVD verwiesen, auf der unter anderem bestehende
Routinen zur (graphischen) Auswertung der Ergebnisse des Eisbergmodells gefunden
werden ko¨nnen. Die ausfu¨hrliche Beschreibung der Implementierung in Anhang A soll
auch dazu dienen, zuku¨nftigen Nutzern eine Anpassung und Erweiterung des Modells
zu erleichtern.
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2 Ein gekoppeltes Finite-Elemente-
Meereis-Ozean-Modell: FESOM
Das Eisbergmodell wird als zusa¨tzliches Modul des gekoppelten Finite-Elemente-Meer-
eis-Ozean-Modells FESOM (Finite Element Sea Ice-Ocean Model) des Alfred-Wegener-
Instituts in Bremerhaven entwickelt. Die Verwendung der Finite-Elemente-Methode,
verbunden mit einem unstrukturierten Gitter, erlaubt eine lokal ho¨here Auflo¨sung in
Regionen, die von besonderem Interesse fu¨r das Funktionieren des gesamten gekop-
pelten Systems sind [Timmermann et al., 2009]. Obwohl der Fokus dieser Arbeit auf
der su¨dlichen Hemispha¨re, insbesondere dem Bereich des Weddellmeeres liegt, kann
FESOM durch lokal ho¨here Auflo¨sung mit vertretbarem Rechenaufwand die globa-
le Ozeanzirkulation sowie die Meereisentwicklung in beiden Polargebieten berechnen.
Dies vermeidet zusa¨tzliche Vorgaben von Randbedingungen bei lokalen Prozessstudien
und unterscheidet FESOM wesentlich von Modellen, die beispielsweise auf die Finite-
Differenzen-Methode setzen.
FESOM besteht aus einer Ozean- und einer Meereiskomponente, die miteinander ge-
koppelt sind. Zur Kopplung werden sowohl Wa¨rme- als auch Su¨ßwasserflu¨sse sowie
Impuls ausgetauscht [Timmermann et al., 2009]. Im Detail ist die Ozeankomponente
FEOM z.B. in der Dissertation von Wang [2007] beschrieben, auf die Meereiskomponen-
te von FESOM und deren Kopplung mit dem Ozean wird ausfu¨hrlich in der Arbeit von
Timmermann et al. [2009] eingegangen. Die Winddaten sowie weitere Antriebsdaten
entstammen dem CORE.v2 Datensatz von Large und Yeager [2009] (siehe Abschnitt
2.3). FESOM unter CORE.v2 Antrieb wird in der Arbeit von Sidorenko et al. [2011]
untersucht.
Zum besseren Versta¨ndnis der vorliegenden Arbeit werden die beiden Komponenten
von FESOM sowie der verwendete CORE.v2 Datensatz im Folgenden kurz beschrieben,
wobei nur auf einen Teil der wichtigsten Gleichungen eingegangen werden kann. Die
Beschreibung der numerischen Umsetzung der Gleichungen mit der Finite-Elemente-
Methode sowie der genutzten Parallelisierung beschra¨nkt sich auf die wesentlichen
Punkte und wird ebenfalls nur kurz umrissen.
Es sei angemerkt, dass FESOM einige spezielle Parametrisierungen einsetzt, deren Be-
schreibung den Rahmen dieser Arbeit u¨bersteigen wu¨rden.
Abschließend wird in diesem Kapitel skizziert, welche Eigenschaften ein Eisbergmo-




In diesem Punkt sollen die grundlegenden Gleichungen zur Beschreibung des Ozeans
genannt werden, welche in der Ozeankomponente von FESOM numerisch gelo¨st wer-
den. Die Darstellung richtet sich dabei in weiten Teilen nach der Dissertation von Wang
[2007]. Es sei angemerkt, dass sich FESOM in laufender Entwicklung befindet und da-
her bereits leicht von der hier gewa¨hlten Darstellung nach Wang [2007] abweichen kann.
Der dynamische Teil umfasst die Impulserhaltungsgleichung
∂tu+ v · ∇3u+ fk× u+ 1
ρ0
∇p + g∇η = ∇ · Ah∇u+ ∂zAv∂zu , (2.1)




u dz = P − E (2.2)
sowie die hydrostatische Approximation
∂zp = −gρ (2.3)
und wird auf einem globalen Gitter mit (geographischen) Koordinaten (x, y, z) gelo¨st.
Der thermodynamische Teil umfasst Erhaltungs- oder auch Bilanzgleichungen der po-
tentiellen Temperatur T
∂tT + v · ∇3T −∇ ·Kh∇T − ∂zKv∂zT = 0 (2.4)
sowie des Salzgehaltes S
∂tS + v · ∇3S −∇ ·Kh∇S − ∂zKv∂zS = 0 , (2.5)
welche auch als tracer equations bekannt sind [Wang, 2007].
Die prognostischen Variablen der obigen Gleichungen ha¨ngen von Ort und Zeit t ab
und sind
• die horizontale Komponente u der Ozeangeschwindig-
keit v := (u, w) := (u, v, w) in drei Dimensionen (w
wird diagnostisch ermittelt),
• die Meeresoberfla¨chenauslenkung η bezu¨glich Normal-
null (z = 0),
• die potentielle Temperatur T sowie der Salzgehalt S des
Ozeans.
7
2 Ein gekoppeltes Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modell: FESOM
Die restlichen in den obigen Gleichungen auftauchenden Terme und Variablen werden
nachfolgend beschrieben.
Die ersten beiden Terme der Impulserhaltungsgleichung (2.1) entsprechen einer lokalen
zeitlichen A¨nderung von u sowie einem Advektionsterm und ließen sich als die totale
Ableitung von u zusammenfassen.
Der horizontale ∇-Operator ist von dem entsprechenden Operator ∇3 in drei Dimen-
sionen zu unterscheiden.
Die vertikale Geschwindigkeitskomponente w wird mit geeigneten Randbedingungen
[Wang, 2007] aus der Kontinuita¨tsgleichung div(v) = 0 bestimmt, d.h. u¨ber
∂zw = −∇ · u . (2.6)
Der Term fk × u beschreibt die mit der Corioliskraft zusammenha¨ngende Beschleu-
nigung in horizontaler Richtung. Die Vernachla¨ssigung der im Gegensatz zu den hori-
zontalen Komponenten kleinen vertikalen Komponente ist nach der traditionellen Ap-
proximation [Schodlok, 2002] gerechtfertigt. Dieser Term ist auch bei der Eisbergdrift
von Bedeutung und wird in Abschnitt 3.2.1 genauer erkla¨rt.
Die Variationen der Dichte ρ des Ozeans sind nach der Boussinesq-Approximation
klein gegenu¨ber der Referenzdichte ρ0 [Schodlok, 2002], welche im FESOM-Quellcode
als ρ0 = 1030 kg/m
3 gewa¨hlt ist.
Die Dichte kann u¨ber eine Zustandsgleichung ρ = ρ(T, S, z) [Timmermann, 2000] durch
Nutzung der Boussinesq-Approximation aus der potentiellen Temperatur T , dem Salz-
gehalt S des Ozeans sowie der vertikalen Koordinate z bestimmt werden.
Der (hydrostatische) Druck p wird durch Integration aus Gleichung (2.3) bestimmt
[Wang, 2007] und g ist die Erdbeschleunigung. Unter Annahme der spha¨rischen Ap-
proximation [Schodlok, 2002] wirkt die Erdbeschleunigung nur in vertikaler Richtung.
Die rechte Seite der Impulserhaltungsgleichung (2.1) beschreibt horizontale (Ah) und
vertikale (Av) Viskosita¨ten [Wang, 2007].
Die vertikal integrierte Kontinuita¨tsgleichung (2.2) liefert eine Gleichung zur Bestim-
mung der zeitlichen A¨nderung der Meeresoberfla¨chenauslenkung η.
Die Integration beginnt am Meeresboden, welcher durch die Tiefe H = H(x, y) fest-
gelegt ist. Die obere Integrationsgrenze ist die Meeresoberfla¨chenauslenkung η. Wie
in der Arbeit von Wang et al. [2008] erla¨utert, wird die Differenz aus Niederschlag
und Evaporation (P-E), gegeben in m/s, zur Bestimmung der zeitlichen A¨nderung der
Meeresoberfla¨chenauslenkung η ebenfalls beachtet.
Die thermodynamischen Gleichungen (2.4) und (2.5) enthalten in Analogie zu den dy-
namischen Gleichungen horizontale (Kh) und vertikale (Kv) Diffusivita¨ten [Wang, 2007].
Alle gestellten Randbedingungen, etwa die Beachtung der Atmospha¨rendaten in Ab-
schnitt 2.3, sind der Arbeit von Wang [2007] zu entnehmen. No¨tige Modifikationen
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dieser Randbedingungen aufgrund der Kopplung mit dem Meereismodell sowie weitere
genutzte Parametrisierungen erla¨utern Timmermann et al. [2009].
In Abbildung 2.1 ist das Jahresmittel der von FESOM berechneten Ozeangeschwin-
digkeit fu¨r das Jahr 1999 im Bereich des Weddellmeeres dargestellt. Die Ozeange-
schwindigkeit ist u¨ber die oberen 190m gemittelt, um eine auf Eisberge einwirkende
charakteristische Ozeanstro¨mung darzustellen. Die in Kapitel 5 gezeigten Simulatio-
nen von zwo¨lf Eisbergen finden im dargestellten Jahr 1999 statt.
Abbildung 2.1: Dargestellt ist das Jahresmittel des von FESOM simulierten ozeanischen Geschwin-
digkeitsfeldes des Jahres 1999. Dieses wurde u¨ber die oberen 11 Schichten des Ozean-
modells (190m) gemittelt. Die Darstellung zeigt den Bereich des Weddellmeeres.
Der Ku¨stenstrom ist in FESOM nicht sehr stark ausgepra¨gt. Dennoch ist der vorher-
schende Weddellwirbel mit dem o¨stlichen Ku¨stenstrom, der sich zwischen 20 und 30◦W
aufspaltet, mit dem in no¨rdlicher Richtung verlaufenden Ku¨stenstrom entlang der Ant-
arktischen Halbinsel sowie durch die vom ACC (Antarctic Circumpolar Current) be-
einflussten Stro¨mungen (am oberen Rand der Darstellung) zu erkennen. Der o¨stliche
Ku¨stenstrom ist im Bereich zwischen 20 und 30◦W recht breit und verla¨sst die Ku¨ste
nur langsam, wa¨hrend eine Zone recht hoher mittlerer Geschwindigkeiten von etwa
10 cm/s mit tangential zur Ku¨stenlinie verlaufenden Geschwindigkeitsrichtungen vor-
liegt. Dieser Bereich erweist sich in Kapitel 5 als fu¨r die Eisbergdrift kritischer Bereich.
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2.2 Meereiskomponente
In diesem Punkt sollen die physikalischen Gleichungen, die der Meereiskomponente von
FESOM zugrunde liegen, kurz vorgestellt werden.
Eine Beschreibung des Meereises als zweidimensionales Kontinuum ist in guter Na¨he-
rung auf großen Skalen mo¨glich, obwohl es in der Realita¨t aus einzelnen Eisschollen
verschiedenster Form besteht [Timmermann, 2000].
Die dynamisch-thermodynamische Meereiskomponente kann u¨ber eine Impulsbilanz zur




= −mfk× ui + τ a + τw −mg∇η + Finternal (2.7)
nach Hibler [1979], Bilanzgleichungen fu¨r Eisdicke h, Schneedicke hs sowie fu¨r die Mee-
reiskonzentration A
∂th+∇ · (uih) = Sh (2.8)
∂ths +∇ · (uihs) = SS (2.9)
∂tA+∇ · (uiA) = SA (2.10)
und durch einen rein thermodynamischen Teil, welcher die thermodynamischen A¨nde-
rungsraten Sh, SS sowie SA festlegt [Timmermann, 2000], beschrieben werden.
Die prognostischen Variablen der obigen Gleichungen ha¨ngen vom Ort (x, y) und Zeit
t ab und sind
• die horizontale Meereisdriftgeschwindigkeit ui,
• die mittlere Eisdicke h, definiert als das Eisvolumen pro
Fla¨cheneinheit,
• die mittlere Schneedicke hs mit analoger Definition zur
mittleren Eisdicke h sowie
• die Eiskonzentration A, definiert als der Anteil der eis-
bedeckten Fla¨che an der Gesamtfla¨che.
Die restlichen in den obigen Gleichungen auftauchenden Terme und Variablen werden
nachfolgend beschrieben. In Abschnitt 2.4 folgen Angaben zur numerischen Umset-
zung, insbesondere zur Triangulierung, auf der die obigen Gleichungen gelo¨st werden.
Die linke Seite der Impulsbilanz (2.7) stellt den Beschleunigungsterm dar, wobei
m = ρih+ ρshs
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die Summe von Eis- und Schneemasse pro Fla¨che ist [Timmermann et al., 2009]. Die
Eisdichte ρi = 910 kg/m
3 und die Schneedichte ρs = 290 kg/m
3 sind wie bei Timmer-
mann et al. [2009] gewa¨hlt.
Auf der rechten Seite treten, in Analogie zum Ozeanmodell, Terme zur Beschreibung
des Einflusses der Corioliskraft sowie der Neigung der Meeresoberfla¨che auf. Zudem
finden sich hier als Antriebsterme ein ozeanischer Schubspannungsterm τ o sowie ein
atmospha¨rischer Schubspannungsterm τ a [Hibler, 1979].
Der letzte Term Finternal auf der rechten Seite von Gleichung (2.7) stellt die inneren
Kra¨fte des Meereises dar. Diese werden nach Hibler [1979] durch die Divergenz eines
Spannungstensors σ bestimmt
Finternal = ∇ · σ , (2.11)
wobei σ u¨ber ein rheologisches Fließgesetz bestimmt wird [Timmermann et al., 2009].
In FESOM stehen dazu zwei Optionen zur Wahl:
Zum einen kann eine viskos-plastische Meereisrheologie (VP) basierend auf der Arbeit
von Hibler [1979] gewa¨hlt werden, zum anderen eine elastisch-viskos-plastische Meereis-
rheologie (EVP) nach Hunke und Dukowicz [1997], welche unter anderem aus Gru¨nden
der besseren Parallelisierbarkeit entwickelt wurde.
Auf kurzen Zeitskalen liefert die elastisch-viskos-plastische Rheologie aber auch exak-
tere Ergebnisse und kann zudem das viskos-plastische Verhalten auf langen Zeitskalen
reproduzieren [Hunke & Dukowicz, 1997].
Eine genaue Beschreibung der beiden Meereisrheologien u¨bersteigt den Rahmen dieser
Arbeit, daher sei fu¨r Details auf die genannte Literatur verwiesen.
In dieser Arbeit wurde die elastisch-viskos-plastische Meereisrheologie (EVP) nach
Hunke und Dukowicz [1997] gewa¨hlt.
Die Bilanzgleichungen (2.8)-(2.10) zur zeitlichen Entwicklung von h, hs und A ent-
halten advektive Anteile
∇ · (ui •)
und lokale thermodynamische Anteile, welche mit Sh, SS bzw. SA bezeichnet sind.
Letztere stellen Quellen und Senken dar, die mit dem Gefrieren und Schmelzen von
Meereis in Verbindung stehen [Timmermann, 2000]. In die Berechnung dieser thermo-
dynamischen Anteile gehen Energiebilanzen an der Oberfla¨che und an der Unterseite
des Meereises ein; zudem wird ein Wa¨rmeleitungsmodell mit linearem Temperaturprofil
in der (eventuell vorhandenen) Schneeauflage sowie in der Meereisdecke angenommen
[Timmermann, 2000], sodass keine Wa¨rmeleitungsgleichung zur Berechnung eines Tem-
peraturprofils herangezogen werden muss.
Fu¨r weitere Details sei auf die Dissertation von Timmermann [2000] verwiesen. Die zu
stellenden Randbedingungen der obigen Gleichungen, insbesondere nach Kopplung mit
der Ozeankomponente, sind der Arbeit von Timmermann et al. [2009] zu entnehmen.
In Abbildung 2.2 ist das von FESOM berechnete Monatsmittel der Meereiskonzentra-
tion A im Su¨dpolarmeer fu¨r den Ma¨rz und September des Jahres 1999 dargestellt. Dies
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Abbildung 2.2: Dargestellt ist das modellierte Monatsmittel der Meereiskonzentration A im Ma¨rz
und September des Jahres 1999 (links) sowie das beobachtete Monatsmittel der
Konzentration des entsprechenden Monats nach Daten des NSIDC.
entspricht Zeitra¨umen der minimalen und der maximalen Meereisausdehnung der in
Kapitel 5 durchgefu¨hrten Simulationen von zwo¨lf Eisbergen im Weddellmeer.
Als Vergleich sind Beobachtungsdaten derselben Monate auf der rechten Seite der Ab-
bildung 2.2 grau hinterlegt zu sehen, welche mit dem Sea Ice Animation Tool des
NSIDC1 (National Snow and Ice Data Center) erstellt wurden.
1http://nsidc.org/data/seaice index/archives/image select.html [Stand: Mai 2011]
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Die in Abbildung 2.2 dargestellte Septemberkonzentration kann im Vergleich mit der
Beobachtung u¨berzeugen. Auch die weiteren Monate des Jahres, beginnend mit April,
weisen charakteristische Merkmale der Beobachtungen auf.
In den ersten drei Monaten des Jahres 1999 unterscha¨tzt FESOM die Meereiskonzen-
tration aber, wie exemplarisch mit dem Ma¨rz 1999 dargestellt ist. Im Mittel u¨ber die
Periode 1979-2006 zeigt FESOM in der Arbeit von Timmermann et al. [2009] realisti-
schere Ma¨rzkonzentrationen.
Im Rahmen der Entwicklung des Eisbergmodells wurden mehrere FESOM-Versionen
eingesetzt, um mo¨glichst realita¨tsnahe Su¨dsommerkonzentrationen zu erhalten. Die
letztlich in dieser Arbeit eingesetzte Version, mit der auch die gezeigten Simulationen
durchgefu¨hrt wurden, war die zu Beginn der Auswertung aktuelle Version von FESOM.
Zu beachten ist im Folgenden, dass insbesondere zu Beginn der Drift der in Kapitel 5
simulierten Eisberge der mo¨gliche Einfluss des Meereises unterscha¨tzt wird.
2.3 Atmospha¨rendaten
Die Windgeschwindigkeiten, welche auch im Eisbergmodell Verwendung finden werden,
sind den CORE.v2 Daten von Large und Yeager [2009] entnommen. Diese Geschwin-
digkeiten basieren auf dem Datensatz der NCEP2 Reanalyse (National Centers for
Environmental Prediction) und liegen fu¨r die Jahre 1948 bis 2006 in 6-stu¨ndigen Inter-
vallen vor. Der CORE.v2 Datensatz umfasst neben turbulenten Flu¨ssen wie dem wind
stress weitere sogenannte air-sea fluxes, welche von FESOM ebenfalls genutzt werden.
Beispiele sind die Datensa¨tze der einfallenden lang- und kurzwelligen Strahlung so-
wie Angaben der Niederschla¨ge seit 1979 [Large & Yeager, 2009]. Vergleiche der von
FESOM unter CORE.v2 Antrieb berechneten Ozeanzirkulation mit anderen Modellen
gleichen Antriebs werden von Sidorenko et al. [2011] durchgefu¨hrt.
Der NCEP Datensatz weist bekannte Fehler bzw. Tendenzen auf und wurde daher
von Large und Yeager [2009] basierend auf Beobachtungen modifiziert. Beispielsweise
wurden durch QSCAT3 direkt gemessene Windgeschwindigkeiten beachtet, was in den
meisten Regionen der Welt zu einer Anhebung der CORE.v2 Windgeschwindigkeiten
gegenu¨ber denen der NCEP Reanalyse fu¨hrt [Large & Yeager, 2009], insbesondere auch
im Bereich des Weddellmeeres.
In Abbildung 2.3 ist das Jahresmittel der Windgeschwindigkeit im Bereich des Wed-
dellmeeres fu¨r das Jahr 1999 dargestellt. Die in Kapitel 5 gezeigten Simulationen von
zwo¨lf Eisbergen finden im Jahr 1999 statt, sodass die Abbildung 2.3 einen Eindruck
der vorherrschenden Winde in diesen Simulationen gestattet.
2http://www.ncep.noaa.gov/ [Stand: Mai 2011]
3http://manati.orbit.nesdis.noaa.gov/products/QuikSCAT.php [Stand: Mai 2011]
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Abbildung 2.3: Dargestellt ist das Jahresmittel der Windgeschwindigkeiten des Jahres 1999 im Bereich
des Weddellmeeres.
2.4 Numerische Umsetzung und Parallelisierung mittels
MPI
In diesem Abschnitt wird die numerische Umsetzung der in den vorigen Punkten an-
gegebenen Gleichungen kurz beschrieben. Es werden nur die wichtigsten, zum besse-
ren Versta¨ndnis dieser Arbeit dienenden Konzepte pra¨sentiert. Ausfu¨hrliche Angaben
zur numerischen Diskretisierung der Gleichungen des Ozeans mit der Finite-Elemente-
Methode sind beispielsweise Wang [2007] zu entnehmen, auf die Finite-Elemente-Dis-
kretisierung bezu¨glich der Meereiskomponente gehen Timmermann et al. [2009] ein.
Da FESOM fu¨r den Gebrauch auf Parallelrechnern ausgelegt ist, was auch bei der Um-
setzung des Eisbergmodells beachtet werden muss, wird an dieser Stelle auch auf die
grundlegende Parallelisierungsstrategie von FESOM eingegangen.
Wie bereits mehrfach erwa¨hnt, setzt FESOM auf die Finite-Elemente-Methode, was
das Modell von ”traditionelleren” Modellen, welche die Finite-Differenzen-Methode
verwenden, abhebt.
Das verwendete 3D-Rechengitter besteht aus speziell angeordneten Tetraedern und
wird folgendermaßen erhalten:
Zuna¨chst wird die Meeresoberfla¨che mit einem unstrukturierten Dreiecksgitter trian-
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guliert, dessen Knoten und Dreieckselemente in dieser Arbeit als 2D-Knoten und 2D-
Elemente bezeichnet sind. Die Gleichungen der Meereiskomponente werden nur auf
diesem Oberfla¨chengitter (z = 0) diskretisiert. Bei der Gittergenerierung kommen spe-
zielle Generatoren zum Einsatz [Wang, 2007].
Das unterhalb der Meeresoberfla¨che liegende Rechengebiet wird durch die an der Mee-
resoberfla¨che vorgegebene Triangulierung in vertikale Sa¨ulen unterteilt. Da in der ver-
tikalen Richtung feste z-level [Timmermann et al., 2009] vorgegeben sind, folgt eine
Zerlegung dieser Sa¨ulen in Prismen, welche wiederum in jeweils drei Tetraeder zerlegt
werden. Die Eckpunkte der Tetraeder sind als 3D-Knoten bezeichnet. In Abbildung 2.4
ist das Vorgehen zur Gittergenerierung graphisch veranschaulicht.
Abbildung 2.4: Dargestellt ist die Zerteilung des Rechengebietes in Prismen anhand der 2D-Tri-
angulierung der Oberfla¨che (links) sowie die Zerteilung eines Prismas in drei Te-
traeder (rechts). Die untersten Prismen du¨rfen zur besseren Repra¨sentation des
Meeresbodens verzerrt sein. Die Darstellung ist Timmermann et al. [2009] entnom-
men.
Das Gitter, welches in dieser Arbeit verwendet wird, besteht aus 1902605 Knoten,
von denen 67997 Knoten auf die 2D-Knoten entfallen. Das Gitter weist eine variable
Auflo¨sung von 150 km im offenen Ozean und etwa 20 km entlang der Ku¨stenlinien
auf [Sidorenko et al., 2011]. Zudem ist der Bereich entlang des A¨quators mit 40 km
aufgelo¨st. Die minimale Dreiecksfla¨che eines 2D-Elementes betra¨gt 81.6 km2.
Die Abbildung 2.5 zeigt die variable Auflo¨sung fu¨r den Bereich der Su¨dhalbkugel. Der
in der vorliegenden Arbeit besonders wichtige Bereich des Weddellmeeres weist in den
meisten Bereichen eine Auflo¨sung zwischen 50 und 100 km auf, nahe der Ku¨sten ist
eine ho¨here Auflo¨sung gewa¨hlt.
Nach der Galerkin-Methode (vgl. z.B. Behrens [2006, S.82]) werden die prognostischen
Variablen des gekoppelten Modells nach bestimmten Basisfunktionen entwickelt, um
15
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Abbildung 2.5: Dargestellt ist die verwendete Triangulierung auf der su¨dlichen Hemispha¨re nebst
horizontaler Auflo¨sung in km. Diese Abbildung ist eine rotierte Version der Abbil-
dung 1 aus Sidorenko et al. [2011].
die Lo¨sung der Gleichungen in endlich-dimensionalen Ra¨umen suchen zu ko¨nnen. Zur
Anwendung kommen hier stu¨ckweise lineare Basisfunktionen in zwei und drei Dimensio-
nen [Wang, 2007]. Zu jedem 2D- und 3D-Knoten gibt es eine zugeho¨rige Basisfunktion,
welche an diesem Knoten den Wert 1 annimmt und zu den umliegenden Knoten auf
den Wert 0 abfa¨llt. Eingeschra¨nkt auf ein Element des Tra¨gers der Basisfunktion ist
die Abnahme linear. In Abbildung 2.6 ist eine typische 2D-Basisfunktion dargestellt.
Abbildung 2.6: Dargestellt ist die zum Oberfla¨chenknoten n geho¨rige 2D-Basisfunktion oder
”Hu¨tchenfunktion”. Die umliegenden Dreiecke stellen den Tra¨ger der Funktion
dar. Die Darstellung ist der Erkla¨rung der Finite-Elemente-Methode auf der AWI-
Homepage entnommen (http://www.awi.de/en/research/research divisions/clima
te science/ocean dynamics/community ocean model com/ [Stand: Juni 2011]).
Werden die 2D-Basisfunktionen mit φj = φj(x, y) bezeichnet, die 3D-Basisfunktionen
dagegen mit ψj = ψj(x, y, z), so ko¨nnen die prognostischen Variablen des Ozeanmodells
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geschrieben werden [Wang, 2007], wobei die Koeffizienten zeitabha¨ngig sind.
Wie die Meeresoberfla¨chenauslenkung η auch, werden die prognostischen Variablen














mit zeitabha¨ngigen Koeffizienten entwickelt.
Nach der Finite-Elemente-Methode werden die zu lo¨senden Gleichungen mit den Basis-
funktionen multipliziert und anschließend u¨ber das Modellgebiet integriert. Vereinfacht
dargestellt werden nach Einsetzen der Galerkin-Approximationen und Diskretisierung
der zeitlichen Ableitungen mit Finiten Differenzen lineare Gleichungssysteme zur Be-
stimmung der Koeffizienten in den Gleichungen (2.12)-(2.19) erhalten, die in jedem
Zeitschritt gelo¨st werden mu¨ssen. Die erhaltenen Matrizen sind typischerweise du¨nn
besetzt und haben eine begrenzte Bandbreite, welche durch die Zahl der Nachbarkno-
ten eines Knotes festgelegt ist [Timmermann et al., 2009]. Zum Einsatz kommt der
iterative PETSc4-Lo¨ser. Die berechneten Koeffizienten speichert FESOM in entspre-
chenden Arrays, die hier als 2D-Felder bzw. 3D-Felder bezeichnet sind.
Als Parallelisierungsstrategie kommt in FESOM eine Gebietszerlegung zum Einsatz.
In dieser Arbeit werden 32 Prozessoren verwendet, sodass das Modellgebiet in 32 Teile
unterteilt ist. Jeder Prozessor fu¨hrt Berechnungen auf einem eigenen Teil des Modellge-
bietes durch, bei Gebrauch von Daten eines anderen Gebietes muss zwischen den Pro-
zessoren kommuniziert werden. Hierzu kommt der Message Passing Interface (MPI5)
Standard zum Einsatz. In Abbildung 2.7 ist die Gebietszerlegung dargestellt.
Im Gegensatz zu fru¨heren Versionen unterstu¨tzt FESOM nun Parallelrechner mit ver-
teiltem Speicher (distributed memory setup), sodass jedem Prozessor nur die Daten zur
4http://www.mcs.anl.gov/petsc/petsc-as/ [Stand: Juni 2011]
5Homepage des MPI-Standards: http://www.mcs.anl.gov/research/projects/mpi/ [Stand: Mai 2011]
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Abbildung 2.7: Das Modellgebiet, eingefa¨rbt nach der Identifikationsnummer myPE der fu¨r die jewei-
ligen Gebiete zusta¨ndigen Prozessoren. Aufgrund der benutzten vielfarbigen Farbs-
kala weisen die Gebietsgrenzen in der Darstellung einen Farbverlauf u¨ber die da-
zwischenliegenden Farben auf.
Verfu¨gung stehen, die zu seinem Rechengebiet geho¨ren. Dies hat den Vorteil, dass nicht
die kompletten 3D-Arrays im Hauptspeicher reserviert werden mu¨ssen.
Jeder Knoten des Rechengebietes ist einem eindeutigen Prozessor zugeteilt. Die einem
Prozessor zugeho¨rigen Knoten sind von 1 bis myDim nod3D durchnummeriert. Um die
Kommunikation zu erleichtern, sind jedem Prozessor aber die angrenzenden Knoten
(Kommunikationsknoten) benachbarter Prozessoren bekannt, sodass die einen Prozes-
sor betreffenden Knoten von 1 bis insgesamt myDim nod3d+eDim nod3d durchnumme-
riert sind.
Die Elemente des Rechengebietes, beispielsweise die 2D-Elemente der Triangulierung
der Meeresoberfla¨che, sind allerdings oft keinem eindeutigen Prozessor zugeordnet. Ein
2D-Element der Triangulierung kann bis zu drei Prozessoren zugeordnet werden, falls
die drei Knoten des Elementes in die Rechengebiete dreier Prozessoren fallen. Dies
muss bei der Eisbergdrift beachtet werden (siehe Abschnitt A.2). Zudem zeigt Ab-
schnitt A.4.1, wie ein globaler Index eines 2D-Elementes in die lokale Nummerierung
eines Prozessors umgerechnet werden kann. Dies ist bei der Berechnung der Eisbergdrift
von Wichtigkeit, da nur der globale Index des Elementes, in dem sich der Eisberg befin-
det, zwischen den verschiedenen Prozessoren kommuniziert wird und Eisberge wa¨hrend
ihrer Drift von dem Rechengebiet eines Prozessors in das Rechengebiet eines anderen
Prozessors u¨bertreten ko¨nnen.
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2.5 Folgen fu¨r das Layout eines Eisbergmodells
Das Eisbergmodell ist als Erweiterung von FESOM angelegt. Durch die Verwendung
von FESOM sind einige Dinge bereits vorgegeben bzw. bei der Entwicklung des Eis-
bergmodells zu beachten:
• Das Eisbergmodell soll einfach in eine bereits bestehende FESOM-Installation
integrierbar sein. Dies kann durch wenige A¨nderungen erreicht werden und ist in
Anhang A sowie in Anhang B beschrieben.
• Um in Zukunft eine Ru¨ckkopplung der Eisberge auf Ozean und Meereis zu ermo¨gli-
chen, ist eine ”Online-Modellierung” notwendig, d.h. die Dynamik und Thermo-
dynamik der modellierten Eisberge muss parallel mit den Berechnungen von FE-
SOM und nicht in einem Nachbearbeitungsschritt (post-processing) durchgefu¨hrt
werden.
• Der Rechenzeitbedarf sollte durch die parallelen Berechnungen des Eisbergmo-
dells nicht stark ansteigen.
Das numerische Lo¨sen der Grundgleichung der Eisbergdrift (siehe Abschnitt 3.2.5)
wird durch teilweise Verwendung von impliziten Diskretisierungen selbst bei Ver-
wendung der Zeitschrittweite des Ozeanmodells von 45 min stabil erreicht. Daher
kann eine Verwendung von kleineren Teilschritten (substeps) fu¨r das Eisbergmo-
dell mit jeweils teuren Funktionsauswertungen vermieden werden.
• Es wurde sich bewusst gegen eine Standard-Lo¨sungsmethode hoher Ordnung
wie etwa das traditionelle Runge-Kutta-Verfahren 4. Ordnung (RK4) entschie-
den. Dieses Verfahren beno¨tigt vier teure Funktionsauswertungen [Bu¨skens, 2004,
S.168]. Diese hohe Genauigkeit ist aufgrund der Verwendung von FESOM, wel-
ches lineare Basisfunktionen benutzt und viele Na¨herungen wie etwa lumping von
Matrizen [Timmermann et al., 2009] durchfu¨hrt, nicht notwendig.
Die in dieser Arbeit in Kapitel 4 entwickelte Lo¨sungsmethode ha¨lt die Rechen-
zeit durch Verwendung von Methoden niedriger Ordnung vergleichsweise gering,
nutzt denselben Zeitschritt wie FESOM und kann im Vergleich mit wesentlich
geringeren Zeitschrittweiten u¨berzeugen (siehe Abschnitt 4.5).
Die gleichzeitige Modellierung vieler Eisberge wird von diesem Vorgehen profitie-
ren.
Unabha¨ngig von der Verwendung von FESOM sind weitere U¨berlegungen anzustellen,
welche im Folgenden diskutiert werden:
• Da ein Eisberg bei aktiviertem Schmelzen seine Gro¨ße wa¨hrend eines Modelllau-
fes a¨ndern kann, muss die Lo¨sungsmethode zur Berechnung der Drift unabha¨ngig
von der Gro¨ßenklasse, zu der der modellierte Eisberg geho¨rt, stabil sein.
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Eine genaue Analyse des ozeanischen Schubspannungsterms in Abschnitt 4.2.1 er-
laubt eine solche Anpassung der Lo¨sungsmethode. Die thermodynamischen Glei-
chungen, die bei der Berechnung des Schmelzens von Eisbergen zur Anwendung
kommen, sind einfache diagnostische Gleichungen, die in der Literatur weit ver-
breitet sind (siehe Abschnitt 3.3). Daher ist deren numerische Umsetzung un-
kompliziert.
• Nach der Lagrange-Methode wird in der vorliegenden Arbeit die Drift einzel-
ner Eisberge simuliert, wobei diese als Punktmasse angenommen werden. Dies
gestattet eine Validierung des Eisbergmodells anhand von beobachteten Drifttra-
jektorien, welche in Kapitel 5 durchgefu¨hrt wird.
Um eine Verteilung vieler Eisberge zu berechnen, wa¨re aber auch ein Eulerscher
Ansatz denkbar. A¨hnlich der Meereiskomponente, bei der einzelne Eisschollen
als Kontinuum modelliert werden, wa¨re fu¨r das Eisbergmodell ”some measure of
iceberg coverage as tracer” [Scha¨fer-Neth & Stattegger, 1999, S. 65] zu definieren.
Dieser Ansatz wird hier, wie in der Literatur u¨blich, nicht verfolgt.
Die na¨chsten beiden Kapitel beschreiben die Physik, auf der das Eisbergmodell auf-
baut sowie die numerische Umsetzung der physikalischen Gleichungen. Deren konkrete
Implementierung ist in Anhang A beschrieben.
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Dieses Kapitel widmet sich der zugrundeliegenden Physik des Eisbergmodells. Dazu
werden die auf einen Eisberg wirkenden Kra¨fte in Abschnitt 3.2 behandelt, anschlie-
ßend folgen die wichtigsten Prozesse, die die Lebensdauer eines Eisberges betreffen. Dies
sind thermodynamische Prozesse sowie die Erosion durch Seegang (siehe Abschnitt 3.3).
Da Eisberge sehr viele unterschiedliche Formen haben ko¨nnen, ist es zuna¨chst no¨tig,
eine Annahme u¨ber die im Modell verwendete, vereinfachte Form der Eisberge zu tref-
fen. In dieser Arbeit wird eine einfache Quaderform mit quadratischer Deckfla¨che ange-
nommen. Dies hat weitere Annahmen zur Orientierung des Eisbergs relativ zu Ozean-
und Windstro¨mungen zur Folge, welche in den Abschnitten 3.2.3.1 und 3.2.3.2 ge-
troffen werden. Es gibt weitere Ansa¨tze, wie zum Beispiel zylinderfo¨rmige Eisberge
[Scha¨fer-Neth & Stattegger, 1999], bei denen keine weiteren Annahmen zur Orientie-
rung des Eisbergs no¨tig sind. Fu¨r weitere, kompliziertere Ansa¨tze sei auf die Literatur
verwiesen [McKenna, 2005, Benedict, 1980].
3.1 Bezeichnungen
Ein Eisberg habe die Masse M . La¨nge und Breite des Eisbergs seien durch L gegeben,
d.h. es wird eine quadratische Deckfla¨che angenommen. Die Eintauchtiefe sei mit d
bezeichnet. Aus der Eintauchtiefe la¨sst sich durch das Archimedische Prinzip aus der
Dichte des Eisbergs und der Dichte von Wasser auf die Gesamtho¨he H des Eisbergs
schließen und umgekehrt. Außerdem sei F = H − d der Freibord F des Eisbergs.
Nach dem Archimedischen Prinzip ist die auf einen in Wasser eingetauchten Ko¨rper wir-
kende Auftriebskraft FA gleich der Gewichtskraft der vom Ko¨rper verdra¨ngten Flu¨ssig-
keitsmenge [Gerthsen, 2006, S.97-98]. Ist Vw = dL
2 das durch den Ko¨rper verdra¨ngte
Volumen und ρw die Dichte von Wasser, so ist
FA = −Vwρwg .
Dabei ist g der Vektor der Erdbeschleunigung. Ist ρib die Dichte des Eisbergs und
Vib = HL
2 sein Gesamtvolumen, dann wirkt auf diesen eine Gewichtskraft
FG =Mg = Vibρibg .
Im Gleichgewicht gilt
FG = −FA .
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Abbildung 3.1: Archimedisches Prinzip bei eingetauchtem Eisberg.
In Abb. 3.1 ist dieses Gleichgewicht neben den wichtigsten Bezeichnungen graphisch
dargestellt.







Ist die Ho¨he eines Eisbergs gegeben, so kann die Eintauchtiefe aus (3.1) berechnet
werden und umgekehrt. Typische Werte ρw = 1027.5kg/m
3 und ρib = 850kg/m
3




sodass etwa 1 − (1/1.2) = 1/6 der Gesamtho¨he eines Eisberges als Freibord zu sehen
sind.
3.2 Dynamik
Zur Modellierung der Eisbergdrift werden die auf einen Eisberg wirkenden Kra¨fte be-
trachtet. Dazu wird dieser als Punktmasse angenommen. Nach dem zweiten Newton-
schen Gesetz gilt dann fu¨r die auf den Eisberg wirkende Gesamtkraft durch Superpo-








wobei die horizontale Geschwindigkeit des Eisbergs nachfolgend immer mit u = (u, v) ∈
R2 bezeichnet sei.
Verwechslungen mit der Ozeangeschwindigkeit aus Kapitel 2 bestehen nicht, da auftre-
tende Geschwindigkeiten des Ozeans im Folgenden immer mit einem Index versehen
sein werden.




Ein Eisberg ist wa¨hrend seiner Drift dem Einfluss der Corioliskraft Fc unterworfen, da
dieser sich in einem rotierenden Bezugssystem bewegt. Die Winkelgeschwindigkeit ω
der Rotation der Erde ist ω ≈ 2pi/24h ≈ 7.27 10−5s−1. Auf der Su¨dhalbkugel bewirkt

























Abbildung 3.2: Der Coriolisparameter in Abha¨ngigkeit vom Breitengrad.
die Corioliskraft eine Ablenkung nach links, wa¨hrend sie auf der Nordhalbkugel zu
einer Ablenkung nach rechts fu¨hrt. Sie berechnet sich durch
Fc = −2Mω sinφ k× u , − pi/2 ≤ φ ≤ pi/2 ,
wobei φ den Breitengrad angibt und k den Einheitsvektor senkrecht zur Erdoberfla¨che.











zu verstehen, als Ergebnis dient aber die Projektion in die x-y-Ebene (−v, u). In dieser
Ebene soll die horizontale Geschwindigkeit des Eisbergs bestimmt werden.
Nach Definition des Coriolisparameters f (siehe Abb. 3.2) zu f := 2ω sinφ schreibt






Die Corioliskraft hat in der Na¨he der Pole einen gro¨ßeren Einfluss als in mittleren
Breiten (siehe Abb. 3.2), am A¨quator wirkt keine Corioliskraft.
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3.2.2 Hangabtriebskraft
Die Kraft Fp, die auf einen Eisberg durch die Neigung der Meeresoberfla¨che wirkt,
wird in einigen Eisbergmodellen aus der Bewegungsgleichung der Oberfla¨chengeschwin-
digkeit des Ozeans us = (usurface, vsurface) berechnet [Bigg et al., 1997, Smith, 1993,
Gladstone et al., 2001] und aufgrund der Herleitung in diesen Arbeiten auch pressure
gradient force (Druckgradientkraft) genannt. In der vorliegenden Arbeit wird jedoch
ein anderer Ansatz verfolgt.
Die ”klassische” Berechnung wird hier dennoch kurz vorgestellt, sodass anschließend
die Vorteile der in dieser Arbeit verwendeten Berechnungsmethode deutlich werden.
Die oben genannte Bewegungsgleichung fu¨r die Oberfla¨chengeschwindigkeit des Ozeans
liest sich nach Gladstone et al. [2001] als
dus
dt







wobei ρw = 1027.5 kg/m
3 die Dichte von Wasser ist und τ die durch den Wind an der
Meeresoberfla¨che erzeugte Spannung (wind stress). P stellt den wirkenden Druck dar
und z ist die vertikale Koordinate.
Typischerweise wird geostrophisches Gleichgewicht angenommen [Smith & Banke, 1983,
Mountain, 1980, Gladstone et al., 2001], sodass sich Coriolis- und Druckgradientkraft




∇P = −fk× us . (3.4)
Die Druckgradientkraft, die auf das von dem Eisberg verdra¨ngte Wasservolumen wirkt,
berechnet sich dann u¨ber
Fp = −M
ρw
∇P = fM k× us . (3.5)
Die Gesamtkraft, die durch Coriolis- und Druckgradientkraft auf einen Eisberg wirkt,













= −fM k×ur ,
(3.6)
wobei ur := u− us.
Dieser einfache Ausdruck wird oft genutzt, um die Wirkung von Coriolis- und Druckgra-
dientkraft auf Eisberge zu berechnen. Gladstone et al. nennen diesen Term ”Coriolis-
related forcing” [2001, S. 19905].
Da das Eisbergmodell mit einem free-surface Ozeanmodell angetrieben werden soll,
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Abbildung 3.3: Eine Neigung der Meeresoberfla¨che fu¨hrt zu einer horizontalen Druckgradientkraft.
Abbildung aus Colling [2001].
welches die Auslenkung der Meeresoberfla¨che η (sea surface height, kurz SSH) in je-
dem Zeitschritt knotenweise berechnet, wird in dieser Arbeit jedoch, wie oben erwa¨hnt,
ein anderer physikalisch klarer motivierter Ansatz gewa¨hlt.
Colling [2001] beschreibt, wie sich aus einer gegebenen Neigung der Meeresoberfla¨che
die Druckgradientkraft direkt berechnen la¨sst. Das Vorgehen nach Colling [2001] soll
hier zur Verdeutlichung kurz dargelegt werden. Durch die Neigung der Meeresoberfla¨che
wirkt am Punkt A in Abb. 3.3 nach der hydrostatischen Gleichung ein Druck
pA = ρwgz (3.7)
aufgrund der daru¨berliegenden Wassersa¨ule der Ho¨he z. Am Punkt B gilt eine entspre-
chende Gleichung, sodass der Druckunterschied zwischen B und A
∆p = pB − pA = ρwg∆z (3.8)












wobei die Auslenkung ∆z der Meeresoberfla¨che in FESOM mit ∆η bezeichnet ist.
Die Druckgradientkraft la¨sst sich also aufgrund der linearen Approximation der Mee-
resoberfla¨chenauslenkung in FESOM auf einem Element der Triangulierung wie bei
Jongma et al. [2009] und Martin und Adcroft [2010] u¨ber
Fp = −M
ρw
∇P = −Mg∇η (3.10)
berechnen, ohne geostrophische Na¨herungen verwenden zu mu¨ssen.
Bei der geostrophischen Na¨herung (3.4) wird unter anderem der erste Term in Glei-
chung (3.3), die materielle Ableitung dus/dt, vernachla¨ssigt. Dieser Term entha¨lt einen
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nicht-linearen Advektionsterm und kann von besonderer Bedeutung bei der Berech-
nung realistischer Eisbergverteilungen u¨ber la¨ngere Zeitra¨ume sein. Nur mit diesem
Term konnten Bigg und Wadley [1996] beispielsweise die Eisbergdrift von Gro¨nland
und der Kanadischen Arktis bis in den Labrador Strom erreichen, sodass eine Hauptri-
sikozone fu¨r die Schifffahrt nur auf diese Art modelliert werden konnte.
Bei der in dieser Arbeit gewa¨hlten Methode wird aufgrund der Berechnung des Druck-
gradienten aus der sea surface height η, welche unter anderem u¨ber Gleichung (2.1)
bestimmt wird, die materielle bzw. totale Ableitung der Ozeangeschwindigkeit neben
anderen Termen beru¨cksichtigt, um eine mo¨glichst vollsta¨ndige Beschreibung der Eis-
bergdrift zu erreichen.
3.2.3 Schubspannungen zwischen Eisberg und Umgebung
Bewegt sich ein Ko¨rper durch ein viskoses Fluid oder wird ein ruhender Ko¨rper von
einem viskosen Fluid umstro¨mt, so wird durch Wirbelbildung auf der Leeseite1 des
Ko¨rpers ein Druckunterschied im Vergleich zur Luvseite2 erzeugt [Lichey, 2000]. Die
dadurch erzeugte Kraft ha¨ngt zudem von der Form des Ko¨rpers ab und wird daher
auch form drag genannt. Zudem kommt es bei bestimmten Ko¨rpern, etwa großen Eis-
inseln oder Tafeleisbergen, zu einer Wechselwirkung zwischen der horizontalen Ober-
bzw. Unterseite des Eisbergs und des umgebenden Mediums, mit der eine weitere Kraft,
der skin drag, verbunden ist [Smith & Banke, 1983].
Beide Kra¨fte lassem sich als Newton-Reibung parametrisieren, deren Berechnungs-
formel eine quadratische Abha¨ngigkeit von der Relativgeschwindigkeit zwischen dem
Ko¨rper und dem umgebenden Medium zeigt [Gerthsen, 2006, S. 41] und auch drag
equation genannt wird.
Fu¨r einen Eisberg mit Geschwindigkeit u und ein Fluid x (Luft oder Wasser) der




CxρxAx ||ux − u||(ux − u) , (3.11)
wobei ρx die Dichte des Fluids angibt. Cx ist der dimensionslose form drag coefficient.
Dieser ist von der Form des Ko¨rpers und der besonderen Charakteristik der umgeben-
den Stro¨mung abha¨ngig. Bei einer Stromlinienform des Ko¨rpers ist Cx < 1, bei einer
Kugelform gilt Cx ≈ 1 und bei ungu¨nstiger Form gilt Cx > 1 [Gerthsen, 2006, S. 41].
Ax gibt die Fla¨che des Eisbergs senkrecht zur Stro¨mung des umgebenden Fluids an,
d.h. die Gro¨ße der Fla¨che, auf die die Kraft einwirkt.
Zusa¨tzlich wird in diesem Modell auch der skin drag oder surface drag betrachtet, wel-
cher auf die horizontale Oberfla¨che des Eisbergs wirkt [Smith & Banke, 1983] und eine
Erweiterung von Gleichung (3.11) darstellt. Dieser Term wird durch die Wechselwir-
kung zwischen der Oberseite bzw. der Unterseite des Eisbergs und des ihn umgebenden
1Die der Stro¨mung bzw. dem Wind abgewandte Seite.
2Die der Stro¨mung bzw. dem Wind zugewandte Seite.
26
3.2 Dynamik
Fluids erzeugt und folgt ebenfalls der allgemeinen drag equation. Die Schubspannung
zwischen Eisberg und Fluid x wird als Summe von form drag und skin drag insgesamt




CxρxAx + CdxρxAskin,x) ||ux − u||(ux − u) (3.12)
erhalten. Dabei ist Cdx der dimensionslose skin drag coefficient des Fluids x und Askin,x
die horizontale Kontaktfla¨che des Eisbergs mit dem Fluid. Im Vergleich mit Gleichung
(3.11) besitzt Gleichung (3.12) damit einen modifizierten Koeffizienten, der sich vor
allem bei Tafeleisbergen mit großer horizontaler Ausdehnung von dem urspru¨nglichen
Wert unterscheidet [Smith & Banke, 1983]. Der modifizierte Gesamtkoeffizient wird
zwecks besserer Unterscheidung nachfolgend Schubspannungskoeffizient genannt.
Im Folgenden werden die ozeanische Schubspannung und die Windschubspannung be-
trachtet , d.h. die Schubspannungen bezu¨glich der beiden Fluide Wasser und Luft. Eine
entsprechende Kraft fu¨r die Wirkung des Meereises auf einen Eisberg folgt anschlie-
ßend. Diese unterscheidet sich durch die starke saisonale Abha¨ngigkeit von den anderen
Kra¨ften.
3.2.3.1 Ozean





CoρwAo + CdoρwAskin,o) ||uo − u||(uo − u)
=: CD1 ||uo − u||(uo − u) , (3.13)
wobei der form drag coefficient zwischen Ozean und Eisberg mit Co = 0.85 angenom-
men wird [Lichey & Hellmer, 2001]. Die Dichte des Wassers wird konstant gewa¨hlt
ρw = 1027.5 kg/m
3. Der skin drag coefficient an der Unterseite des Eisbergs wird
als Cdo = 0.0005 angesetzt [Lichey & Hellmer, 2001]. Der erste Term in Fo, der form
drag, wirkt auf die untergetauchte, zur Meeresstro¨mung senkrechte Seitenfla¨che des Eis-
bergs. Diese wird durch eine der unter Wasser befindlichen Seitenfla¨chen des Eisbergs
angena¨hert, sodass
Ao = dL .
Hierbei wird angenommen, dass immer eine Seitenfla¨che des quaderfo¨rmigen Eisbergs
senkrecht zur Stro¨mung ausgerichtet ist. Die Fla¨che der Unterseite des Eisbergs, an der
der skin drag wirkt, betra¨gt
Askin,o = L
2 .
A¨ndern sich die Dimensionen eines Eisbergs mit der Zeit, beispielsweise durch Schmel-
zen an der Unterseite, so ist der ozeanische Schubspannungskoeffizient CD1 zeitlich nicht
konstant.
Die Stro¨mungsgeschwindigkeit uo des Ozeans kann durch Mittelung der Modellge-
schwindigkeiten aus FESOM von der Unterseite des Eisbergs bis zur Meeresoberfla¨che
berechnet werden (siehe dazu Abschnitt A.3).
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3.2.3.2 Atmospha¨re





CaρaAa + CdaρaAskin,a) ||ua − u||(ua − u)
=: CD2||ua − u||(ua − u) , (3.14)
wobei der form drag coefficient Ca = 0.4 zwischen Atmospha¨re und Eisberg ange-
nommen wird [Lichey & Hellmer, 2001]. Die Dichte der Luft wird konstant gewa¨hlt
ρa = 1.293 kg/m
3.
Der skin drag coefficient wird als Cda = 0.00025 angesetzt [Lichey & Hellmer, 2001].
Der erste Term in Fa, der form drag, wirkt auf die sichtbare, zur Windgeschwindigkeit
senkrechte Seitenfla¨che des Eisbergs. Diese wird durch die sichtbare Seitenfla¨che des
Eisberg angena¨hert, sodass
Aa = (H − d)L .
Die Oberfla¨che des Eisbergs, an der der skin drag wirkt, betra¨gt
Askin,a = L
2 .
Die Windgeschwindigkeit ua wird den in Abschnitt 2.3 eingefu¨hrten CORE.v2 Daten
entnommen und zur Position des Eisbergs interpoliert (siehe dazu Abschnitt A.3).
3.2.3.3 Meereis
Im Gegensatz zu den durch Ozean und Atmospha¨re erzeugten Kra¨ften ist die vom
Meereis auf einen Eisberg wirkende Kraft Fi starken saisonalen Schwankungen un-
terworfen, da Meereisdicke h und -konzentration A diesen Schwankungen unterliegen.
Daher werden fu¨r das Meereis drei Fa¨lle unterschieden.
• 1. Fall: Eisberg ist ”eingefroren”:
Beobachtungen haben gezeigt, dass Eisberge ab einer gewissen Meereiskonzentration
im Meereis eingeschlossen werden ko¨nnen und dann mit diesem driften. Lichey und
Hellmer [2001] nehmen dieses Verhalten bei Konzentrationen A ≥ 90% an. Neue Be-
obachtungen zeigen, dass dies schon bei Meereiskonzentrationen
A ≥ 86%
der Fall sein kann [Schodlok et al., 2006]. Dieser Wert kommt in der spa¨teren numeri-
schen Umsetzung zum Tragen (siehe Abschnitt 4.4.3). Zuna¨chst wird A ≥ 90% ange-
nommen.





































Abbildung 3.4: Die Eisha¨rte P ist proportional zur Meereisdicke h und exponentiell abha¨ngig von
der Meereiskonzentration A.
resultierende Kraft vollsta¨ndig auf das Meereis u¨bertragen, sodass dieses der angrei-





widerstehen muss [Lichey, 2000]. Dazu muss das Meereis eine gewisse Mindestha¨rte Ps
aufweisen, da es ansonsten brechen wu¨rde.
Die aktuelle Eisha¨rte P (siehe Abb. 3.4) berechnet sich aus der Meereiskonzentration
A und der Meereisdicke h u¨ber Hiblers Formel [Hibler, 1979]
P = P ∗h exp(−C(1−A)) , (3.16)
wobei
P ∗ = 20000N/m2 und C = 20
empirisch ermittelte Koeffizienten sind [Timmermann, 2000].
Lichey [2001] scha¨tzte den Schwellenwert Ps anhand von charakteristischen Kra¨fte-
gro¨ßenordnungen im westlichen Weddellmeer auf einen Wert zwischen 660.9 N/m und
14211.6 N/m. Anhand von Sensitivita¨tsstudien wa¨hlten Lichey und Hellmer [2001] glo-
bal Ps = 13000N/m. In dieser Arbeit wird spa¨ter eine Reihe von Schwellenwerten in
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, falls A ≥ 90% und P ≥ Ps , (3.17)
wobei ui die Geschwindigkeit des Meereises ist. In Erweiterung zu Lichey und Hellmer





erga¨nzt. Die Summe aller auf den Eisberg wirkenden Kra¨fte verschwindet im Falle des




gelten. Damit behielte der Eisberg formal seine Geschwindigkeit bei und na¨hme nicht
die Geschwindigkeit des Meereises an, wie von Lichey und Hellmer [2001] aber gewu¨nscht
und in ihrem Modellcode auch umgesetzt ist.
Zum numerischen Umgang mit der Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im
Meereis sei auf Abschnitt 4.4.3 verwiesen.
• 2. Fall: Eisberg ist ”frei”:
Niedrige Meereiskonzentrationen
A ≤ 15%
werden als offenes Wasser angenommen [Lichey & Hellmer, 2001], sodass sich der Eis-
berg ungehindert durch das Eis bewegen kann. Die Kraft durch das Meereis verschwin-
det in diesem Fall also, d.h.
Fi = 0 , falls A ≤ 15% . (3.19)
• 3. Fall: Eisberg ist von Meereis ”umstro¨mt”:
Bei mittleren Meereiskonzentrationen
15% < A < 90%
wird nach Lichey und Hellmer [2001] eine Schubspannung zwischen Eisberg und Meereis




CiρiAi ||ui − u||(ui − u) . (3.20)
Dabei ist ρi = 910 kg/m
3 die Dichte des Meereises [Timmermann et al., 2009], Ci = 1.0
ist der form drag coefficient zwischen Meereis und Eisberg [Bigg et al., 1997] und
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Ai = Lh die Fla¨che, auf die Fi wirkt. Dies ist die La¨nge des Eisbergs multipliziert
mit der Dicke des Eises. Auf die Einbeziehung einer Art skin drag des Meereises an
den Seiten des Eisbergs wird, wie in der Literatur u¨blich, auch hier verzichtet.
Zusa¨tzlich bleibt der Fall zu betrachten, wenn
A ≥ 90% und P < Ps
gilt. Dies kann bei du¨nnem Meereis und gleichzeitig hohen Konzentrationen entstehen
und stellt eine Erga¨nzung der Parametrisierung von Fi nach Lichey und Hellmer dar
[2001]. In diesem Fall wird ein Eisberg nicht im Meereis eingeschlossen (da P < Ps),
aber eine Schubspannung nach Gleichung (3.20) sollte aufgrund der hohen Eiskonzen-
tration ebenfalls berechnet und in der Impulsbilanz des Eisbergs beru¨cksichtigt werden.
Zusammengefasst la¨sst sich die Kraft Fi nun als
Fi =

0, falls A ≤ 15%
−∑k 6=iFk +M duidt , falls A ≥ 90% und P ≥ Ps
1
2
CiρiAi ||ui − u||(ui − u), sonst
(3.21)
schreiben.
3.2.4 Effekt von Oberfla¨chenwellen (wave radiation force)
Einen zusa¨tzlichen physikalischen Prozess, der bei der Modellierung der Eisbergdrift
von Bedeutung ist, stellt der Einfluss von Oberfla¨chenwellen auf einen Eisberg dar.
Werden Oberfla¨chenwellen an einer senkrechten Wand vollsta¨ndig absorbiert, so wirkt
nach Faltinsen [1990, S. 138] eine horizontal drift-force auf den absorbierenden Ko¨rper.
Im Folgenden wird diese Kraft, wie im Kontext der Eisbergmodellierung u¨blich, wave
radiation force Fr genannt [Smith, 1993, Bigg et al., 1997].





wobei ρw = 1027.5 kg/m
3 die Dichte von Wasser und g = 9.81m/s2 die Erdbeschleuni-
gung ist. Es wird L als die La¨nge des Eisbergs senkrecht zur Richtung der einfallenden
Oberfla¨chenwellen mit Amplitude a angenommen. Die wave radiation force ha¨ngt qua-
dratisch von der Wellenamplitude ab.
Gleichung (3.22) wurde fu¨r einen zweidimensionalen Ko¨rper mit Methoden der Potenti-
altheorie von Faltinsen [1990, S. 138] berechnet und ist daher keine empirisch ermittelte
Gleichung.
Die Wellenho¨he hw la¨sst sich durch eine quadratische Regression anhand von Daten
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des Meteorological Office von 1969 [Bigg et al., 1997] aus der Windgeschwindigkeit ua
abscha¨tzen. Dies ergibt eine Scha¨tzung der Amplitude:
a = hw/2 = 0.02025||ua||2/2 .
Nach Bigg et al. [1997] hat die wave radiation force dieselbe Richtung wie die Wind-
geschwindigkeit ua. Dies entspricht der Annahme, dass sich die Oberfla¨chenwellen in








≈ 2.56 · 10−5ρwgL||ua||3 ua (3.24)
gegeben.
Vereinzelt wird ein zusa¨tzlicher Koeffizient Cwave der wave radiation force definiert.
Brostro¨m et al. [2009] verwenden einen Wert von Cwave = 0.3.
Martin und Adcroft [2010] fu¨hren, nicht zuletzt aus numerischen Gru¨nden zur Stabili-
sierung ihres Modells, einen variablen Koeffizienten Cwave ≤ 0.12 ein. In dieser Arbeit
wird jedoch, wie aktuell auch von Jongma et al. [2009], die unvera¨nderte Formulierung
nach Smith [1993] benutzt, um den Einfluss einer solchen Parametrisierung auf die
Eisbergdrift zu studieren.
Fu¨r weitere mo¨gliche A¨nderungen der Gleichung (3.23) sei auf die Literatur verwiesen
[Martin & Adcroft, 2010].
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3.2.5 Grundgleichung der Eisbergdrift















− g∇η + CD1
M
||uo − u||(uo − u) + CD2
M
















, falls A ≥ 90% und P ≥ Ps
1
2M
CiρiAi ||ui − u||(ui − u), sonst .
(3.26)
Komponentenweise schreiben sich die beiden Gleichungen wie folgt. Fu¨r die x-Komponente
u der horizontalen, zuna¨chst unbekannten Eisberggeschwindigkeit u gilt
du
dt





||uo − u||(uo − u) + CD2
M
















, falls A ≥ 90% und P ≥ Ps
1
2M
CiρiAi ||ui − u||(ui − u), sonst
(3.27)








||uo − u||(vo − v) + CD2
M
















, falls A ≥ 90% und P ≥ Ps
1
2M
CiρiAi ||ui − u||(vi − v), sonst ,
(3.28)
wobei Fk,x und Fk,y die x- und y-Komponente der Kraft Fk sind.
Es handelt sich bei den Gleichungen (3.27) sowie (3.28) um ein gekoppeltes System
von nichtlinearen gewo¨hnlichen Differentialgleichungen 1.Ordnung, welches in Kapitel
4 mit Anfangsgeschwindigkeit 0 numerisch gelo¨st wird.
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3.3 Thermodynamik
Nicht nur der Vollsta¨ndigkeit halber sollten Eisbergmodelle eine thermodynamische
Komponente besitzen. Durch Schmelzprozesse oder Erosion an den Seiten a¨ndern sich
die Dimensionen eines Eisbergs und seine Masse nimmt entsprechend ab. Die Angriffs-
fla¨chen der Schubspannungen durch Wind und Ozean beispielsweise werden im Verlauf
der Zeit typischerweise geringer, sodass fu¨r eine langja¨hrige Driftmodellierung die Ther-
modynamik eine nicht zu vernachla¨ssigende Komponente ist.
Abgesehen davon erlaubt die Betrachtung thermodynamischer Prozesse in Verbindung
mit einem Driftmodell eine zeitliche und ra¨umliche Vorhersage von Su¨ßwasser- und
Wa¨rmeflu¨ssen, welche von besonderem Interesse in der Ozeanographie sind.
Drei physikalische Vorga¨nge sind nach Gladstone et al. [2001] von besonderer Bedeu-
tung, welche im Folgenden vorgestellt werden.
In dieser Arbeit kommen nur einfache, diagnostische Gleichungen zum Einsatz, wie sie
unter anderem Bigg et al. [1997] und aufbauend darauf Gladstone et al. [2001], Jong-
ma et al. [2009] oder Martin und Adcroft [2010] zur Beschreibung von Schmelz- und
Erosionsraten verwenden. Hierbei sei angemerkt, dass die Erosionsrate wie eine weitere
Schmelzrate gehandhabt wird und daher ebenfalls als ”thermodynamischer” Prozess
aufgefu¨hrt wird.
In den betrachteten diagnostischen Gleichungen wurden Koeffizienten eingefu¨hrt, um
die korrekten Einheiten der Schmelz- und Erosionsraten (m/s) nach Einsetzen der un-
abha¨ngigen Variablen zu wahren. In der oben genannten Literatur wird ein solcher
Koeffizient stillschweigend angenommen.
Zudem sei bemerkt, dass in der Literatur Uneinigkeit u¨ber die genauen Eisbergfla¨chen,
an denen die betrachteten Schmelzraten wirken sollen, herrscht. In der urspru¨nglichen
Arbeit von Bigg et al. [1997] wurden die Oberfla¨chen, an denen die Schmelzraten wir-
ken, nicht explizit bzw. nur missversta¨ndlich genannt. Auch Gladstone et al. [2001] und
Jongma et al. [2009] vermeiden eine genaue Nennung dieser Fla¨chen.
In dieser Arbeit wurden Eisbergfla¨chen gewa¨hlt, die der Beschreibung der Fla¨chen
durch Bigg et al. [1997], an denen die Schmelzraten anzusetzen seien, nach Meinung
des Verfassers am na¨chsten kommen. Diese Wahl stimmt bei dem wichtigsten Term, der
Erosionsrate, mit der Interpretation nach Martin und Adcroft [2010] u¨berein, welche
die in ihrer Studie verwendeten Angriffsfla¨chen nennen. Die Wahl unterscheidet sich
jedoch bei den betragsma¨ßig kleineren Schmelzraten. Hierauf wird an entsprechender
Stelle noch einmal eingegangen.
Eine aufwendigere Beschreibung der thermodynamischen Prozesse als ein sogenann-
tes Stefan-Problem [Me˘ırmanov, 1992], bei dem sich die freie Phasengrenze zwischen
Eis und Luft bzw. Eis und Wasser mit der Zeit bewegen kann, ist mo¨glich, soll hier
aber nicht weiter untersucht werden.
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3.3.1 Turbulentes Schmelzen (turbulent melting)
Da sich der Eisberg relativ zum Ozean bewegen kann, entsteht eine Turbulenz, welche
einen Wa¨rmefluss zwischen Ozean und Eisberg bewirkt. Im Folgenden wird der damit
verbundene Schmelzprozess als turbulentes Schmelzen bezeichnet.
Die mit diesem Vorgang zusammenha¨ngende Schmelzrate Mb (’basal’ turbulent mel-
ting rate) ist nach der Notation von Bigg et al. [1997] durch




gegeben, wobei Tib die Oberfla¨chentemperatur des Eisbergs ist. To ist die Wassertem-






stellt den bereits erwa¨hnten Koeffizient dar, der zur Wahrung der richtigen Einheit der
Schmelzrate sowie zum Umrechnen in m/s eingefu¨hrt wurde. In der Literatur taucht
ein solcher Koeffizient nicht auf.
Tib wird entsprechend der Gleichgewichtsoberfla¨chentemperatur eines Eisbergs als−4◦C
angenommen [Løset, 1993].
To wird meist als Temperatur an der Meeresoberfla¨che (sea surface temperature, SST )
angenommen [Bigg et al., 1996, Jongma et al., 2009], was auch in dieser Arbeit u¨ber-
nommen wird.
In Zukunft sollte hier beispielsweise die Temperatur am Boden des Eisbergs oder in
der Mitte der eingetauchten Seitenfla¨chen verwendet werden, um die dreidimensiona-
le Information, die FESOM liefert, in das Modell einfliessen zu lassen. Damit ko¨nn-
te der Einfluss der hier vollzogenen Na¨herung der Temperatur des Ozeans u¨ber die
Oberfla¨chentemperatur SST auf die Berechnung der Schmelzraten ermittelt werden.
Aus Implementierungsgru¨nden verwenden Martin und Adcroft [2010] ebenfalls nur die
2D-Oberfla¨chenfelder der Ozeantemperatur. Die Implementierung des in dieser Arbeit
vorgestellten Eisbergmodells wu¨rde ein Einbeziehen der 3D-Temperaturen aber mit
vergleichsweise geringem Aufwand ermo¨glichen.
Gleichung (3.29) geht auf eine Formel von Weeks und Campbell [1973] zuru¨ck, die
in ihrer Arbeit theoretische Ergebnisse zur Bestimmung von Wa¨rmeaustauschkoeffizi-
enten im Falle einer Stro¨mung eines Fluids u¨ber eine ebene (Eis-)Platte verwenden.
Morgan und Budd [1977] berechnen unabha¨ngig von Weeks und Campbell aus beobach-
teten Eisberg- und Eisberggro¨ßenverteilungen im Su¨dlichen Ozean typische Schmelz-
raten am Boden und an den Seiten eines Eisbergs und zeigen, dass diese mit den
Ergebnissen, die nach der Formel von Weeks und Campbell [1973] erhalten werden,
vergleichbar sind.
Morgan und Budd [1977] kommen zudem zu dem Ergebnis, dass sich die Schmelzraten
am Boden und an den Seitenwa¨nden eines Eisbergs a¨hneln, ”with the basal melt rates
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perhaps slightly lower than that for the sides” [1977, S.226].
Ein weiterer thermodynamischer Prozess, der die Seitenwa¨nde betrifft, wird passend
zu dieser Aussage im na¨chsten Abschnitt 3.3.2 besprochen.
Um den Su¨ßwasserfluss aufgrund von turbulentem Schmelzen zu berechnen, muss (3.29)
mit der entsprechenden Fla¨che multipliziert werden, an der dieser Vorgang stattfindet,
und die Eisvolumena¨nderung in das entsprechende Volumen von Su¨ßwasser umgerech-
net werden. Die Oberfla¨chen, an der turbulentes Schmelzen nach Gleichung (3.29)
stattfindet, sind wie die oben zitierten Aussagen von Morgan und Budd [1977] nahe-
legen, die Unterseite des Eisbergs sowie die unter Wasser befindlichen Teile der vier
Seitenwa¨nde des Eisbergs. Wie erwa¨hnt besteht hier Unklarheit u¨ber die zu verwenden-
den Oberfla¨chen. Martin und Adcroft [2010] wa¨hlen nur die Unterseite des Eisbergs,
wie es der von Bigg et al. [1997] verwendete Name ’basal’ turbulent melting rate auch
vermuten la¨sst.
Bigg et al. [1997, S. 117] dru¨cken sich wie folgt aus:
”The relative motion of the water past the iceberg generates turbulence that acts to
carry heat to the berg. This ’basal’ turbulent heat transfer also occurs on the sides of
the berg past which the water flows.”
Daher ergibt sich durch Multiplikation der Schmelzrate Mb mit der Fla¨che der Un-
terseite des Eisbergs sowie der vier untergetauchten Seitenfla¨chen:




2 + 4Ld) . (3.30)
Zuletzt sei erwa¨hnt, dass weitere Mo¨glichkeiten zur Berechnung des turbulenten Schmel-
zens eines Eisbergs existieren, welche eine Abha¨ngigkeit vom Salzgehalt des Ozeans
enthalten. Diese Gleichungen wurden zur Anwendung auf das Schmelzen an der Un-
terkante von Schelfeisgebieten entwickelt und finden sich z.B. in Hellmer [1989]. Silva
et al. [2006] verwenden Berechnungsvorschriften dieser Art zur Berechnung von turbu-
lenten Schmelzraten sehr großer (giant) Eisberge und bemerken, dass im Vergleich zur
in dieser Arbeit benutzten Methode im Durchschnitt eine doppelt so hohe turbulente
Schmelzrate die Folge ist. Ein Vergleich dieser beiden Methoden u¨bersteigt den Rah-




3.3.2 Konvektion (buoyant convection)
An den Seiten des Eisbergs kommt es zudem aufgrund des Temperaturunterschieds zwi-
schen Eis und Ozean zu Konvektion (buoyant convection), mit der ein Wa¨rmetransport
einhergeht [Bigg et al., 1997].
Die empirische Schmelzrate Mv (vertical melting rate) der vier unter Wasser befindli-
chen Seitenwa¨nde wird von El-Tahan et al. [1987] als





ein hier eingefu¨hrter Koeffizient ist, der die Schmelzrate in m/s umrechnet und die kor-
rekte Einheit der Schmelzrate wahrt. Auch hier wird To zur Zeit u¨ber die sea surface
temperature SST berechnet. In Zukunft sollte z.B. die Temperatur des Ozeans in der
Mitte der eingetauchten Seitenfla¨chen gewa¨hlt werden.
Der Su¨ßwasserfluss berechnet sich analog zu Gleichung (3.30):




wobei die Teile der vier Seitenfla¨chen des Eisbergs, die sich unter Wasser befinden,
in Gleichung (3.32) eingehen. Martin und Adcroft [2010] verwenden als Oberfla¨che,
an der die Schmelzrate (3.31) ansetzt, zwei komplette Seitenwa¨nde des Eisbergs. Der
hier verwendete Ansatz erscheint realistischer. Die SchmelzrateMv hat in Simulationen
jedoch den geringsten Einfluss auf das Schmelzen von Eisbergen (siehe Abschnitt 5.3.2),
daher sind keine großen Unterschiede zwischen dem Ansatz von Martin und Adcroft
[2010] und dem hier verwendeten zu erwarten.
3.3.3 Erosion durch Seegang (wave erosion)
Aufgrund von starkem Seegang kommt es zu Erosion an den Seiten eines Eisbergs, so-
wohl u¨ber als auch unterhalb der Meeresoberfla¨che. Es wurde gezeigt, dass ein Seegang
von 1-2 etwa 0.5-1m Erosion pro Tag nach sich zieht [Bigg et al., 1997]. Daraus leiteten
Bigg et al. [1997] einen Term Me ab, der die Erosion in proportionaler Abha¨ngigkeit






cMe (To + 2
◦C)Ss ,
wobei To wie zuvor die Oberfla¨chentemperatur des Ozeans ist und Ss den Seegang (sea
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eingefu¨hrt, um die korrekte Einheit der Erosionsrate nach Einsetzen von To zu wahren
und diese in m/s umzurechnen. Wie erwa¨hnt, wird ein Koeffizient dieser Art in der
Literatur stillschweigend angenommen.









||(ua − uo) sm || , (3.33)
wobei dies ein Fit an die Beaufort Skala3 ist [Martin & Adcroft, 2010]. Der Seegang
ist eine dimensionslose Gro¨ße. Es sei angemerkt, dass in Erga¨nzung zu Martin und
Adcroft [2010] in Gleichung (3.33) jeweils die Einheit s/m erga¨nzt wurde.





















Abbildung 3.5: Dargestellt ist der Da¨mpfungsterm der Erosion aufgrund von Seegang in Abha¨ngig-
keit von der Meereiskonzentration A.
Im Falle von Meereis werden Oberfla¨chenwellen geda¨mpft. Um diesen Vorgang zu pa-




ein, wobei A die Meereiskonzentration wie in Gleichung (3.16) ist. Dieser Term hat die
Eigenschaft, dass seine Abnehmrate bei etwa 80% Meereiskonzentration am gro¨ßten
ist, wie Gladstone 1999 im Weddellmeer beobachtete [Gladstone et al., 2001]. Ab etwa
40% Meereiskonzentration setzt die Da¨mpfung ein; bei 100% findet keine Erosion mehr




cMe [1 + cos(A
3pi)](To + 2
◦C)Ss . (3.34)
3Siehe http://oceanworld.tamu.edu/resources/ocng textbook/chapter04/chapter04 04.htm zur Defi-
nition der Beaufort Skala [Stand: April 2011]
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Um den Su¨ßwasserfluss zu berechnen, wird mit der halben Seitenfla¨che multipliziert.
Wie in Silva et al. [2006] wird angenommen, dass nur diese dem Wind und den entste-
henden Oberfla¨chenwellen ausgesetzt ist:




Martin und Adcroft [2010] wa¨hlen in ihrer Studie die gleiche Angriffsfla¨che. Bei obi-
ger Berechnung des Su¨ßwasserflusses durch Erosion wird angenommen, dass erodierte
Teile des Eisbergs dem Ozean direkt als Su¨ßwasser hinzugefu¨gt werden und nicht als
sogenannte ”bergy bits” weiter verdriften ko¨nnen, wovon andere Arbeiten ausgehen
[Martin & Adcroft, 2010]. Martin und Adcroft [2010] erreichten damit eine la¨ngere Le-
bensdauer der Eisberge und somit einen von der Ku¨ste weiter entfernten Schmelzwas-
sereintrag.
In Abschnitt 5.3.2 sind typische Schmelz- und Erosionsraten verschiedener Eisber-
ge angegeben. Dabei zeigt sich, dass Erosion durch Seegang den wichtigsten Prozess
bezu¨glich der Lebensdauer von Eisbergen darstellt, gefolgt von turbulentem Schmelzen
und Konvektion. Eine Ru¨ckkopplung der Su¨ßwasserflu¨sse in das Ozeanmodell FESOM
ist noch nicht implementiert. In Zukunft ko¨nnten durch vollsta¨ndige Kopplung der Mo-
delle wichtige interessante Fragestellungen untersucht werden.
3.3.4 Handhabung des Schmelzens von Eisbergen
Durch Multiplikation der vorgestellten Schmelzraten mit den jeweiligen Seitenfla¨chen,
an denen diese Prozesse wirken, kann ein Gesamtvolumenverlust des Eisbergs berechnet
werden. Dem Volumenverlust aufgrund von turbulentem Schmelzen am Boden des
Eisbergs wird durch eine direkte Verringerung der Eisbergho¨he Rechnung getragen.
Der restliche Volumenverlust wird durch eine Reduzierung der La¨nge und Breite des
Eisbergs beachtet. La¨nge und Breite des Eisbergs werden dabei so angepasst, dass eine
Quaderform mit quadratischer Deckfla¨che erhalten bleibt.
39
4 Numerische Diskretisierung der
Eisbergdrift
In diesem Kapitel wird die numerische Diskretisierung der Dynamik von Eisbergen be-
schrieben. Da es sich bei den thermodynamischen Gleichungen, d.h. den Schmelzraten
sowie der Erosionsrate, um einfache diagnostische Gleichungen handelt, ist deren nu-
merische Umsetzung unkompliziert und wird hier nicht weiter beschrieben.
Die Gleichung (3.26) beschreibt die Beschleunigung eines Eisbergs als Folge von Ozean-
antrieb Fo und Windantrieb Fa (mit wave radiation Fr), Corioliskraft Fc, Hangab-
triebskraft Fp und der Kraft durch das Meereis Fi. Zu gegebener Anfangsgeschwin-
digkeit u0 zum Zeitpunkt t = 0 wird die Gleichung (3.26) im Folgenden numerisch
mittels Finite-Differenzen-Verfahren diskretisiert, um den Geschwindigkeitsvektor un+1
des Eisbergs im Zeitschritt n+ 1 zu erhalten.
Die einfache explizite Diskretisierung des Coriolisterms ist fu¨r alle Zeitschrittweiten
instabil, sodass eine (semi-)implizite Diskretisierung (siehe Punkt 4.1.1) oder ein ex-
plizites Drei-Schritt-Verfahren (siehe Punkt 4.1.3) gewa¨hlt werden sollte.
Zudem wird der Schubspannungsterm zwischen Ozean und Eisberg zum Teil implizit
diskretisiert, um auch bei sehr kleinen Eisbergen ein stabiles Lo¨sungsverfahren zu er-
halten (siehe Punkt 4.2).
Zur Stabilita¨tsanalyse des Gesamtverfahrens werden vereinfachte Teilprobleme unter-
sucht, deren Stabilita¨t notwendig aber nicht hinreichend fu¨r die Stabilita¨t des Ge-
samtverfahrens ist. Die Stabilita¨t des gesamten Verfahrens muss dann in der Praxis
festgestellt werden.
Die Stabilita¨tsanalyse der Diskretisierung des Coriolisterms richtet sich nach Kurihara
[1965] und Haidvogel und Beckmann [1999].
Bei der Analyse des ozeanischen Schubspannungsterms wird zuna¨chst ein linearisiertes
Problem betrachtet, welches z.B. in Haidvogel und Beckmann [1999] ausfu¨hrlich disku-
tiert wird. Darauf aufbauend kann fu¨r den hier interessierenden nichtlinearen ozeani-
schen Schubspannungsterm gezeigt werden, dass eine teilweise implizite Diskretisierung
no¨tig ist, um ein stabiles Schema, unabha¨ngig von der Eisberggro¨ße, zu erhalten.
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4.1 Diskretisierung des Coriolisterms
Der Coriolisterm in Gleichung (3.26) verlangt nach einer besonderen Behandlung. Es
ist allgemein bekannt, dass eine einfache explizite Behandlung des Coriolisterms zu
einer instabilen Lo¨sungsmethode fu¨hrt. Im Folgenden werden zwei Diskretisierungen
vorgestellt, die in dieser Arbeit benutzt werden.
4.1.1 (Semi-)Implizite Methode







wobei ∆t die Zeitschrittweite der Eisbergdrift ist. In dieser Arbeit wird die Zeitschritt-
weite von FESOM auch fu¨r das Eisbergmodell gewa¨hlt, d.h. ∆t = 2700 s. Der Corio-
listerm wird bei der (semi-)impliziten Methode u¨ber
αFn+1c + (1− α)Fnc , α ∈ [0.5, 1] (4.2)
diskretisiert. Alle anderen Terme werden zuna¨chst explizit behandelt und im Zeitschritt
n ausgewertet.
Da die Bewegung einer Punktmasse verfolgt wird (Lagrange-Methode), zieht eine zeit-
liche A¨nderung auch eine Ortsa¨nderung nach sich. Im Zeitschritt n werden alle An-
triebsfelder und Variablen wie Ozeangeschwindigkeit, Windgeschwindigkeit, Meereis-
geschwindigkeit und -dicke bzw. -konzentration am zugeho¨rigen Ort des Eisbergs, ge-
geben in geographischen Koordinaten, ausgewertet bzw. berechnet. In Abschnitt A.4.2
ist die Subroutine beschrieben, die zu diesem Zweck entwickelt wurde.
Alle Geschwindigkeiten sind lokal in horizontalen kartesischen Koordinaten gegeben,
wobei x- und y-Richtung der zonalen und der meridionalen Richtung zugeordnet sind.
Die Berechnung der jeweiligen geographischen Position des Eisbergs bedarf deshalb
einer (einfachen) Umrechnung des Geschwindigkeitsvektors. Siehe dazu Abschnitt 4.4.
Insgesamt ist nun















(1− α)Fnc + Fnp + Fno + Fni + Fna + Fnr
}
.
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zu lo¨sen, wobei fn+1 ≈ fn gesetzt ist. Der Coriolisparameter ist vom Breitengrad
abha¨ngig und a¨ndert sich aufgrund der sehr geringen Geschwindigkeiten eines Eisbergs
nur wenig zwischen 2 Zeitschritten (vgl. dazu die Abbildung 3.2). Wegen∣∣∣∣( 1 −∆tαfn∆tαfn 1
)∣∣∣∣ = 1 + (∆tαfn)2 > 0





















Fu¨r α = 1 ergibt sich ein voll implizites Verfahren, da auf der rechten Seite dann kein
Coriolisterm mehr vorhanden ist. Fu¨r α = 0.5 ist die Trapezmethode, eine semi-implizite
Methode, die Folge [Haidvogel & Beckmann, 1999]. α = 0 fu¨hrt zu einem expliziten
Verfahren mit Euler-Vorwa¨rtsdifferenzen und expliziter Auswertung der rechten Seite.
Dieses ist aber unabha¨ngig von der gewa¨hlten Schrittweite instabil und zeigt daher
starke numerische Oszillationen (siehe Abschnitt 4.1.2).
Konsistenz
Um eine bezu¨glich Gleichung (3.26) konsistente Diskretisierung des Coriolisterms zu
erhalten, mu¨ssen die Koeffizienten vor der Corioliskraft im Zeitschritt n + 1 bzw. n
(Fn+1c und F
n
c ) in der Summe 1 ergeben [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Dies ist hier
der Fall
(1− α) + α = 1,
also wird fu¨r ∆t→ 0 die urspru¨ngliche Gleichung erhalten.
Stabilita¨t
Zur Bestimmung der Stabilita¨t der Lo¨sungsmethode bezu¨glich der obigen Diskretisie-
rung des Coriolisterms wird zuna¨chst ein Gleichungssystem, das nur der Corioliskraft
unterworfen ist, untersucht. Dieses ist
du
dt










und sind auf diese Weise leichter handhabbar. Die analytische Lo¨sung des Anfangs-
wertproblems (4.6) zu Anfangswert w(0) ist
w(t) = w(0)e−ift . (4.7)
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Zuna¨chst wird gezeigt, dass eine einfache Lo¨sung mit expliziter Behandlung der rechten
Seite instabil ist. Die gu¨nstigen Eigenschaften der (semi-)impliziten Diskretisierung des
Coriolisterms werden anschließend kurz aufgezeigt. Dazu wird die Darstellung wie in
Kurihara [1965] gewa¨hlt, die hier zur Verdeutlichung kurz vorgestellt werden soll.
Mit Euler-Vorwa¨rtsdifferenzen fu¨r die Zeitableitung und expliziter Behandlung der
rechten Seite folgt
wn+1 = wn − i∆tfwn . (4.8)
Die (1× 1) Amplifikationsmatrix ist dann
1− i∆tf ,
der Betrag des Eigenwertes
√
1 + (∆tf)2 ist fu¨r nichtverschwindendes ∆tf offensicht-
lich immer gro¨ßer als 1. Der Coriolisparameter f veschwindet nur am A¨quator und es
gilt ∆t > 0. Damit ist das explizite Verfahren, unabha¨ngig von der Gro¨ße der Zeit-
schrittweite, in Polarregionen instabil (siehe Abbildung 4.1).
Abhilfe schafft eine (semi-)implizite Diskretisierung oder die im nachfolgenden Ab-
schnitt vorgestellte Adams-Bashforth-Methode (siehe Abschnitt 4.1.3, S. 46). Im Ver-
gleich zu Gleichung (4.8) kann die rechte Seite nach der Euler-Ru¨ckwa¨rts-Methode voll
implizit
wn+1 = wn − i∆tfwn+1 (4.9)
bzw. semi-implizit
wn+1 = wn − iα∆tfwn+1 − i(1− α)∆tfwn (4.10)
diskretisiert werden, wobei hier noch α ∈ [0, 1] gewa¨hlt sei. Fu¨r α = 0 ergibt sich die
instabile explizite Methode in Gleichung (4.8), fu¨r α = 1 hingegen die voll implizite
nach Gleichung (4.9). Der Parameter α erlaubt also eine Gewichtung zwischen den
beiden Methoden. Im Folgenden wird das Intervall bestimmt, in dem α liegen muss,
um eine stabile Lo¨sungsmethode zu erhalten. Das Ergebnis stimmt mit dem in Kurihara
[1965] angegebenen Kriterium u¨berein.





















gelten. Eine kurze Rechnung ergibt
α2(∆tf)4 + (∆tf)2 − 2α(∆tf)2(1 + (α∆tf)2) ≤ 0 .
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Abbildung 4.1: Spur der Eigenwerte der jeweiligen Amplifikationsmatrizen fu¨r α = 0 (explizit),
α = 0.5 (Trapezmethode) und α = 1 (implizit). Vom Punkt (1, 0) ausgehend ist
der jeweilige Eigenwert in Abha¨ngigkeit von∆tf fu¨r∆t = 0 : 1000 : 106 s dargestellt
(untere Halbebene) sowie fu¨r ∆t = 0 : −1000 : −106 s (obere Halbebene), da der
Coriolisparameter je nach Position auf der Erdoberfla¨che negativ bzw. positiv sein
kann. Der Coriolisparameter ist hier konstant mit f = 10−4 1
s
. Die Abbildung ist
angelehnt an Kurihara [1965].
Fu¨r nichtverschwindendes ∆tf folgt
(1− 2α) (1 + (α∆tf)2) ≤ 0 ,
d.h. fu¨r α ≥ 0.5 ist eine stabile Methode die Folge.
Die Abbildung 4.1 zeigt die Eigenwerte der Amplifikationsmatrizen fu¨r verschiedene
Werte α. Bei der Trapezmethode, der semi-impliziten Methode mit α = 0.5, beschrei-
ben die Eigenwerte einen Kreis mit Radius 1. Diese Methode hat keinen da¨mpfenden
Effekt; fu¨r sehr große Zeitschrittweiten von etwa 1000000s (≈ 12 Tage) fu¨hrt die Metho-
de zu einem Fehler in der Phase (falsches Vorzeichen), da sich die Eigenwerte dann dem
Punkt (−1, 0) na¨hern. Dies findet also weit entfernt von der FESOM-Zeitschrittweite
statt. Fu¨r α = 1 (voll implizite Methode) na¨hern sich die Eigenwerte fu¨r solch große
Zeitschrittweiten dem Ursprung, sodass vollsta¨ndige Da¨mpfung einsetzt. Die leichte
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Da¨mpfung der voll impliziten Methode bei kleineren Zeitschrittweiten ist spa¨ter im
Zusammenspiel mit den verschiedenen weiteren Kra¨ften ein gewu¨nschter Effekt, da er
fu¨r eine glattere Lo¨sung sorgt. Fu¨r die gewa¨hlte FESOM-Zeitschrittweite sind nach
dieser Analyse beide Methoden geeignet, um den Coriolisterm fu¨r die Eisbergdrift zu
diskretisieren, wobei ein geringeres α eine geringere Da¨mpfung bedeutet.
Ordnung
Die Ordnung der nichtzentrierten Verfahren, d.h. Euler-Vorwa¨rts und Euler-Ru¨ckwa¨rts,
ist O(∆t). Eine ho¨here Ordnung von O(∆t2) wird mit der zentrierten Trapez-Methode
erreicht [Haidvogel & Beckmann, 1999].
4.1.2 Simulation
Die numerische Lo¨sung von (4.6) mit verschiedenen Parametereinstellungen fu¨r α zu
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Abbildung 4.2: Numerische Lo¨sung zu verschiedenenWerten fu¨r α. Zeitschrittweite ist ∆t = 2700 s,
entsprechend der FESOM-Zeitschrittweite. Die untere Abbildung zeigt die instabile
explizite Lo¨sung (α = 0.0). Zu beachten sind die unterschiedlichen Skalen.
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Anfangswert (−0.2, 0)m
s
ist in Abbildung 4.2 dargestellt. Diese Simulation wird mit
dem tatsa¨chlichen Eisbergmodell nach Deaktivieren aller anderen Kra¨fte durchgefu¨hrt,
um die Implementierung mit Fortran zu u¨berpru¨fen. Zum Vergleich ist die analytische
Lo¨sung (4.7) jeweils ebenfalls abgebildet. Die untere Grafik in Abbbildung 4.2 zeigt
die instabile explizite Lo¨sung zu α = 0.0. Da das Eisbergmodell fu¨r diese instabile
Simulation zum Einsatz kommt, verla¨sst der simulierte Eisberg aufgrund sehr hoher
Geschwindigkeiten das Modellgebiet. In diesem Fall wird der Eisberg auf seine letz-
te Position im Modellgebiet mit Geschwindigkeit Null zuru¨ckgesetzt. Dies erkla¨rt die
konstante Lo¨sung nach etwa 3.8 · 105 s.
Die weiteren Grafiken zeigen die numerische Lo¨sung zu verschiedenen Parameterein-
stellungen fu¨r α. Gut zu sehen ist die Phasenverschiebung und die mit wachsendem α
zunehmende Da¨mpfung. Erst nach mehr als 7 Stunden (≈ 0.25 · 105 s) sind gro¨ßere
Unterschiede zwischen den verschiedenen Verfahren zu erkennen.
Bei Lo¨sung der Grundgleichung der Eisbergdrift (3.26) mit einer Zeitschrittweite von
2700 s werden die Antriebsdaten alle 45 Minuten aktualisiert, sodass die Wahl von α,
wie auch in Sensitivita¨tsstudien festgestellt wurde, selbst u¨ber die Dauer eines Modell-
jahres nur minimale Auswirkungen auf die berechnete Eisbergdrift hat. Das Referenz-
modell verwendet α = 1.0 (siehe Abschnitt 5.1.1).
4.1.3 Explizite Adams-Bashforth Methode
Eine weitere Mo¨glichkeit, den Coriolisterm zu diskretisieren, ist die Adams-Bashforth-
Methode. Diese Methode erreicht die Ordnung O(∆t2) ohne implizite Herangehenswei-
se durch Heranziehen eines weiteren bereits vergangenen Zeitschrittes und za¨hlt daher
zu den expliziten Mehrschritt-Methoden [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Die Adams-
Bashforth-Methode 2. Ordnung za¨hlt genauer zu den Drei-Schritt-Methoden aufgrund
dreier verwendeter Zeitschritte.








Der Coriolisterm wird bei der Adams-Bashforth-Methode [Wang, 2007] u¨ber
(3/2 + εAB)F
n
c − (1/2 + εAB)Fn−1c (4.12)
diskretisiert, wobei n−1 im Exponenten fu¨r den Zeitschritt n−1 steht. Es werden also
zwei vorherige Zeitschritte miteinbezogen. Im ersten Zeitschritt wird F0c = F
−1
c gesetzt.
εAB ist ein kleiner Wert zur Stabilisierung der originalen Adams-Bashforth-Methode,
z.B. εAB = 0.1 [Wang, 2007]. Insgesamt ergibt sich













4.1 Diskretisierung des Coriolisterms
Konsistenz
Um eine bezu¨glich der Gleichung (3.26) konsistente Diskretisierung des Coriolisterms
zu erhalten, mu¨ssen die Koeffizienten vor der Corioliskraft im Zeitschritt n bzw. n− 1
(Fnc und F
n−1
c ) in der Summe 1 ergeben [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Dies ist auch
hier der Fall
(3/2 + εAB)− (1/2 + εAB) = 1 ,
also wird fu¨r ∆t→ 0 die urspru¨ngliche Gleichung erhalten.
Stabilita¨t
Die Stabilita¨tsuntersuchung im Falle der Adams-Bashforth-Methode wird an dieser
Stelle kurz gefasst. An entsprechender Stelle werden Ergebnisse von Haidvogel und
Beckmann [1999] zitiert.
Zur Bestimmung der Stabilita¨t der Diskretisierung mittels der Adams-Bashforth-Me-
thode wird erneut das Gleichungssystem (4.6), das nur der Corioliskraft unterworfen
ist, untersucht. Die analytische Lo¨sung des Anfangswertproblems zu Anfangswert w(0)
ist durch Gleichung (4.7) gegeben.
Nach Diskretisierung des Coriolisterms folgt

















+ εAB)if∆t = 0 (4.15)
zur Bestimmung des (komplexen) Amplifikationsfaktors λ.
Im Fall der unvera¨nderten Adams-Bashforth-Methode mit εAB = 0 gilt fu¨r die beiden
komplexen Lo¨sungen λ1, λ2 von Gleichung (4.15) fu¨r −f∆t→ 0
|λ1| → 1 (4.16)
|λ2| → 0
nach Haidvogel und Beckmann [1999].
Der sogenannte computational mode λ2 wird geda¨mpft, der physical mode λ1 erreicht
1 erst bei verschwindend kleiner Zeitschrittweite [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Ein
Wert εAB = 0.03 fu¨hrt etwas Da¨mpfung in das System ein, sodass |λ1| < 1 schon bei
0 < −f∆t < 0.3
gilt (siehe Abbildung 4.3).
Da f ≈ −10−4 1
s
gilt und die Zeitschrittweite von FESOM ∆t = 2700 s betra¨gt, ist die
modifizierte Adams-Bashforth-Methode bedingt stabil.
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Kf Dt










Abbildung 4.3: Betrag des ersten Eigenwertes λ1 fu¨r die Adams-Bashforth-Methode mit εAB = 0
(rot) und mit εAB = 0.03 (gru¨n) in Abha¨ngigkeit von −f∆t.
Ordnung
Die Adams-Bashforth-Methode mit εAB = 0 erreicht, wie oben schon angemerkt, durch
Heranziehen eines weiteren bereits vergangenen Zeitschritts eine Ordnung von O(∆t2)
[Haidvogel & Beckmann, 1999]. Durch Verwendung eines kleinen positiven Wertes εAB
wird die Ordnung leicht verringert, sodass die Methode eine ”quasi-second order me-
thod” [Adcroft, 1995, S. 32] ist.
4.1.4 Simulation
Die numerische Lo¨sung von Gleichung (4.6) zu Anfangswert (−0.2, 0)m
s
mit verschie-
denen Parametereinstellungen fu¨r εAB ist in Abbildung 4.4 dargestellt.
Zum Vergleich ist die analytische Lo¨sung (4.7) jeweils ebenfalls abgebildet.
Die unvera¨nderte Adams-Bashforth-Methode (εAB = 0) wirkt schwach versta¨rkend auf
die Amplitude und leicht ”bremsend” auf die Phase der Lo¨sung. Dieser Phasenfehler
bleibt auch bei wachsendem εAB erhalten und ist gro¨sser als bei der semi-impliziten
Berechnung. Ab etwa εAB = 0.02 ist das Verfahren schon da¨mpfend. Große Unterschie-
de zwischen den numerischen Lo¨sungen zu verschiedenen Parametereinstellungen fu¨r
εAB und der analytischen Lo¨sung treten erst nach etwa 24 h auf, also sogar spa¨ter als
bei der (semi-)impliziten Berechnung. Ein stabilisiertes Adams-Bashforth-Verfahren ist
ebenfalls zur Diskretisierung des Coriolisterms geeignet. Als Standardwert ist im Eis-
bergmodell εAB = 0.03 eingestellt.
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Abbildung 4.4: Numerische Lo¨sung zu verschiedenen Werten εAB. Zeitschrittweite ist ∆t = 2700s.
4.2 Diskretisierung des Schubspannungsterms zwischen
Ozean und Eisberg
Bei der Modellierung von kleinen Eisbergen (z.B. Gro¨ßenklasse 1) treten im Vergleich
zu sehr großen Eisbergen wesentlich ho¨here Beschleunigungen auf, sodass die explizite
Behandlung des ozeanischen Schubspannungsterms bei unvera¨nderter Zeitschrittweite
zu Problemen fu¨hrt.
Wie erste Simulationen ergeben haben, kann der Windschubspannungsterm aufgrund
von starken Winden plo¨tzlich sehr groß werden und zu einer hohen Beschleunigung
fu¨hren, sodass im na¨chsten Zeitschritt (bei unvera¨nderter Zeitschrittweite) sehr hohe
Eisberggeschwindigkeiten zur expliziten Auswertung des ozeanischen Schubspannungs-
terms benutzt werden. Dieser Term verursacht eine Instabilita¨t bei der Modellierung
kleiner Eisberge, welche bei sehr großen Eisbergen nicht auftritt. Der folgende Ab-
schnitt erkla¨rt dieses Verhalten ausfu¨hrlich, da das Verstehen dieses Prozesses einen
wichtigen Teil der Entwicklung des Eisbergmodells darstellt.
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Zudem wird eine Diskretisierung des ozeanischen Schubspannungsterms angegeben, die
es erlaubt, die Zeitschrittweite ∆t nicht verringern zu mu¨ssen.
Große Eisberge ko¨nnen durch Schmelzprozesse und die damit verbundene Gro¨ßena¨nde-
rung mit der hier vorgestellten Diskretisierung nicht mehr in instabile Bereiche des
Lo¨sungsverfahrens gelangen, wa¨hrend kleinere Eisberge u¨berhaupt erst simuliert wer-
den ko¨nnen.
4.2.1 Teilimplizite Methode
Der Schubspannungsterm zwischen Ozean und Eisberg weist eine quadratische Abha¨ngig-
keit von der Relativgeschwindigkeit zwischen Ozean und Eisberg uo−u bzw. || uo−u ||
auf.
Einer der Terme wird nun implizit diskretisiert, d.h. im Zeitschritt n + 1, der andere
hingegen explizit im Zeitschritt n:
Fo = (0.5 CoρwAo + CdoρwAskin,o) ||uo − un||(uo − un+1)
= CD1 ||uo − un|| (uo − un+1) . (4.17)
Dieses Vorgehen wurde schon in a¨hnlicher Form erfolgreich fu¨r die numerische Diskreti-
sierung der Bodenreibung bei der Lo¨sung der Flachwassergleichungen in Schelfmeeren
[Backhaus, 1983] oder auch im Rahmen der Tsunamimodellierung [Shuto et al., 2003]
angewandt. Durch die teilweise implizite Behandlung der Schubspannung kann eine
gro¨ßere Zeitschrittweite aufrechterhalten werden. Da der Begriff der semi-impliziten
Diskretisierung schon anderweitig vergeben ist, wird die Diskretisierung (4.17) in die-
ser Arbeit aufgrund der teilweise impliziten Behandlung teilimplizite Methode genannt.
Konsistenz
Fu¨r ∆t → 0 ist die Diskretisierung konsistent, da die zeitliche Differenz zwischen den
Zeitschritten n und n+ 1 verschwindet.
Stabilita¨t
Da es sich bei dem Schubspannungsterm um einen nichtlinearen Term handelt, gestaltet
sich die Stabilita¨tsanalyse schwierig. Um dennoch eine Aussage treffen zu ko¨nnen, wird
zuna¨chst die lineare gewo¨hnliche Differentialgleichung
du
dt
= r(uo − u) (4.18)
(friction equation) betrachtet, wobei uo die konstante Ozeangeschwindigkeit ist und
r > 0 den Reibungskoeffizienten darstellt [Haidvogel & Beckmann, 1999].
Das Anfangswertproblem zu Anfangswert u(0) hat die analytische Lo¨sung
u(t) = uo + (u(0)− uo)e−rt . (4.19)
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Abha¨ngig vom Anfangswert u(0) na¨hert sich die Lo¨sung durch exponentielle Abnahme
bzw. Zunahme der Ozeangeschwindigkeit uo.
Wird Gleichung (4.18) auf folgende Art diskretisiert
un+1 = un + r∆tuo − r∆t(αun+1 + (1− α)un) , α ∈ [0, 1] , (4.20)












Fu¨r α = 0 ist wieder eine explizite Diskretisierung die Folge (Euler-Vorwa¨rts), fu¨r
α = 1 eine implizite Diskretisierung (Euler-Ru¨ckwa¨rts). Mit α = 0.5 wird wieder die
Trapez-Methode erhalten.
Fu¨r die Versta¨rkungsfaktoren gilt jeweils:
• Euler-Vorwa¨rts: λ = 1− r∆t
• Euler-Ru¨ckwa¨rts: λ = 1
1+r∆t
• Trapez-Methode: λ = 1−0.5r∆t
1+0.5r∆t
.
Um ein stabiles Schema zu erhalten, muss wie in der Begru¨ndung in Abschnitt 4.1.1
|λ| ≤ 1
gelten. Im ersten Fall muss also −1 ≤ 1 − r∆t sowie 1 − r∆t ≤ 1 erfu¨llt sein. Die
Euler-Vorwa¨rts Methode ist damit bedingt stabil, falls
0 ≤ r∆t ≤ 2





ist. Die Trapez-Methode ist ebenfalls unabha¨ngig von der gewa¨hlten Zeitschrittweite
stabil, denn es gilt
−1 < 1− 0.5r∆t
1 + 0.5r∆t
≤ 1 .
Zu beachten ist, dass bei großem r∆t sowohl bei der Euler-Vorwa¨rts- als auch bei der
Trapez-Methode ein negativer Versta¨rkungsfaktor auftreten kann, was eine oszillatori-
sche Bewegung zur Folge ha¨tte.
Ausgehend von diesen allgemeinen Erkenntnissen wird r∆t im konkreten Fall der ozea-
nischen Schubspannung betrachtet und die passende Diskretisierung gewa¨hlt.
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||uo − u|| (4.22)




||uo − un|| , (4.23)
d.h. der Reibungskoeffizient ist abha¨ngig von der Eisberggeschwindigkeit und wird
explizit im Zeitschritt n ausgewertet. Fu¨r hohe Relativgeschwindigkeiten zwischen Eis-
berg und Ozean ist der Reibungskoeffizient somit gro¨ßer.
Ein sehr großer Eisberg mit den Dimensionen von D18 beispielsweise (siehe Tabelle
6.1) hat ein Verha¨ltnis von
CD1
M
≈ 2.4 · 10−5 ,
was auf das Verha¨ltnis von quadratischen Fla¨chentermen in CD1 zu einem kubischen
Volumenterm im Nenner zuru¨ckzufu¨hren ist. Selbst bei einer hohen Relativgeschwin-
digkeit von 1ms−1 und einer Zeitschrittweite von 2700s (FESOM) ist somit
r∆t ≈ 0.0635 ,
sodass nach obiger Stabilita¨tsbetrachtung selbst das Euler-Vorwa¨rts-Verfahren stabil
angewendet werden kann. Dies erkla¨rt, warum bei sehr großen Eisbergen die explizite
Behandlung der Schubspannung zwischen Ozean und Eisberg keine Probleme bereitet.
Bei allen drei Verfahren tritt kein negativer Versta¨rkungsfaktor auf.




≈ 8 · 10−3








∆t ||uo − un|| > 2
ist. Dies ist schon bei
||uo − un|| > 0.093ms
der Fall. Relativgeschwindigkeiten von einigen cm/s treten beispielsweise nach heftigen
Windsto¨ßen in den Simulationen oft auf, sodass das beobachtete instabile Verhalten
bei kleineren Eisbergen erkla¨rt ist.
Die Trapez-Methode sollte auch nicht eingesetzt werden, da bei
r∆t > 2
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zwar noch ein stabiles Verfahren erhalten wird, allerdings ein negativer Versta¨rkungs-
faktor die Folge ist. Um dies zu vermeiden wurde die Euler-Ru¨ckwa¨rts-Methode gewa¨hlt,
sodass der ozeanische Schubspannungsterm insgesamt wie in Gleichung (4.17) diskre-
tisiert wird.
Zu untersuchen ist nun noch, inwieweit die teilimplizite Methode in Gleichung (4.17)





wobei der Reibungskoeffizient r von der Relativgeschwindigkeit zwischen Ozean und
Eisberg abha¨ngt.






sodass wenig Da¨mpfung stattfindet.





Diese hohe Da¨mpfung ist allerdings nicht unphysikalisch. Ein hoher Koeffizient vor der
Relativgeschwindigkeit ||uo − un|| besagt, dass eine von der Ozeangeschwindigkeit uo
abweichende Eisberggeschwindigkeit geda¨mpft werden soll, sodass sich diese wieder uo
anna¨hert. Ist die Relativgeschwindigkeit klein, so ist die Da¨mpfung geringer. Durch
die implizite Behandlung der Schubspannung wird nach einer Sto¨rung des Systems die
Gleichgewichtsgeschwindigkeit auch bei großen Zeitschrittweiten wieder erreicht. Die
Genauigkeit der U¨bergangsschritte kann dabei, wie bei impliziten Verfahren u¨blich, bei
sehr großen Zeitschrittweiten leiden. Die Zeitschrittweite von FESOM (2700s) erweist
sich allerdings als hinreichend klein (siehe Punkt 4.2.2), sodass dieser Effekt hier nicht
zu beobachten ist.
Ist uo = u, so findet in der Realita¨t keine Reibung mehr statt, und auch hier ist
|λ| = 1.
Ordnung
Die Ordnung der Euler-Ru¨ckwa¨rts-Methode, angewandt auf die lineare friction equa-
tion (4.18), ist O(∆t) [Haidvogel & Beckmann, 1999].
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4.2.2 Simulation





und Anfangswert u(0) = (−0.2, 0)m
s
numerisch fu¨r einen Eisberg der Gro¨ßenklasse 1
gelo¨st. Der Ozean ruht dabei mit uo = 0m/s. Es werden Euler-Vorwa¨rtsdifferenzen fu¨r
die Zeitableitung und die teilimplizite Diskretisierung (4.17) gewa¨hlt. Als Referenzlauf
wird eine sehr kleine Zeitschrittweite von ∆t = 60s gewa¨hlt und mit der numerischen
Lo¨sung bei ∆t = 2700s (45min) verglichen.




























Abbildung 4.5: Numerische Lo¨sung der nichtlinearen friction equation. Zeitschrittweite 45min bzw.
1min (Referenzlauf).
Die Abbildung 4.5 zeigt die Ergebnisse des Referenzlaufs und der numerischen Lo¨sung
mit einer Zeitschrittweite von ∆t = 2700 s. Wie zu erkennen, korrespondiert die
FESOM-Zeitschrittweite von 45 min mit der Zeitskala der Reibungseffekte zwischen
Eisberg und Ozean, sodass auch U¨bergangsschritte zum Erreichen des Gleichgewichts-
zustandes u = 0 m/s nahe der Referenzlo¨sung liegen.
Das Maximum der Absta¨nde zwischen der Referenzlo¨sung und der numerischen Lo¨sung
bei ∆t = 2700s u¨ber die dargestellten diskreten Zeitpunkte liegt bei etwa
1.388 · 10−17m/s
im Falle der ersten Geschwindigkeitskomponente uib.
Im Falle der zweiten Geschwindigkeitskomponente vib betra¨gt das Maximum 0, da
durch den gewa¨hlten Anfangswert der Gleichgewichtszustand bereits erreicht ist.
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4.3 Gesamtverfahren zur Bestimmung der
Eisberggeschwindigkeit
Das gesamte zu lo¨sende Gleichungssystem wird nun in kompakter Form geschrieben.
Testla¨ufe zeigen, dass sich die Ergebnisse der Behandlung des Coriolisterms mit der
modifizierten Adams-Bashforth-Methode (εAB = 0.03) nur minimal von denen der Be-
handlung mittels semi-impliziter Diskretisierung unterscheiden, selbst bei Wahl von
α = 1.0. Siehe hierzu Abschnitt 4.5. Daher wird hier nur die semi-implizite Form ange-
geben. Das Referenzmodell verwendet einen Wert von α = 1.0 (siehe Abschnitt 5.1.1).
Es ergibt sich das Gleichungssystem
Mun+1 = un + ∆t
M
{







CD1 ||uo − un|| −∆tαfn
∆tαfn 1 + ∆t
M




det(M) = (1 + ∆t
M
CD1 ||uo − un||)2 + (∆tαfn)2 > 0 ,
ist die Matrix auch mit der Diskretisierung nach Gleichung (4.17) weiterhin invertier-
bar. Im Vergleich mit Gleichung (4.4) a¨ndert sich die Matrix nun in jedem Zeitschritt
in Abha¨ngigkeit der Relativgeschwindigkeit || uo − un ||. Die Berechnung der neuen










Als Anfangsbedingung wird im Folgenden
u0 = 0 (4.27)
gewa¨hlt, da die Anfangsgeschwindigkeit der betrachteten Eisberge unbekannt ist.
4.3.1 Konsistenz
Da nur konsistente Diskretisierungen verwendet wurden, ist das gesamte Verfahren
somit konsistent. Fu¨r ∆t→ 0 wird die urspru¨ngliche Differentialgleichung erhalten.
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4.3.2 Stabilita¨t des gesamten Verfahrens
Einzelne Terme wurden auf Stabilita¨t untersucht. Dies waren zum einen die Coriolis-
kraft, die den kritischen Term bezu¨glich der Stabilita¨t des Verfahrens bei sehr großen
Eisbergen darstellt. Zum anderen wurde der Schubspannungsterm zwischen Ozean und
Eisberg untersucht, welcher bei sehr kleinen Eisbergen (Gro¨ßenklasse 1) von großer Be-
deutung bezu¨glich der Stabilita¨t ist.
Zu untersuchen bleiben die restlichen Terme in Gleichung (4.26).
Der Schubspannungsterm zwischen Atmospha¨re und Eisberg wird oft u¨ber
Fa = CD2 ||ua − u|| (ua − u)
≈ CD2 ||ua||ua
berechnet [Kubat & Sayed, 2005, Mountain, 1980], d.h. unabha¨ngig von der Eisberg-
geschwindigkeit u. Diese Na¨herung macht sich nicht stark bemerkbar, da die Wind-
geschwindigkeit die Eisberggeschwindigkeit generell um einige Gro¨ßenordnungen u¨ber-
steigt. Obwohl die Eisberggeschwindigkeit in die Berechnung der Windschubspannung
eingeht, ist hier damit keine Stabilita¨tsanalyse notwendig. Die Abha¨ngigkeit von u ist
in dieser Arbeit nur deshalb nicht entfernt worden, um keine unno¨tige Na¨herung ein-
zufu¨hren.
Alle anderen Terme auf der rechten Seite von Gleichung (4.26) sind nicht explizit von
der Eisberggeschwindigkeit u abha¨ngig bzw. nur von geringer Gro¨ßenordnung (Reibung
mit Meereis), sodass dies keine die Stabilita¨t bestimmenden Terme sind. Zur Handha-
bung des Festfrierens sei auf Punkt 4.4.3 verwiesen.
Das gesamte Verfahren hat sich u¨ber einen weiten Bereich von Gro¨ßenklassen, von
sehr großen Eisbergen bis hin zu sehr kleinen Eisbergen, als stabil erwiesen.
4.3.3 Bemerkung zur Konvergenz des Verfahrens
Die fu¨hrende Ordnung des Verfahrens ist formal 1, da die rechte Seite zum Teil ex-
plizit ausgewertet wird. Die implizite Behandlung der Schubspannung zwischen Ozean
und Eisberg ergibt ebenfalls O(∆t). Insbesondere sei darauf hingewiesen, dass bei sehr
großen Eisbergen die Corioliskraft eine sehr wichtige Rolle spielt und diese mit Metho-
den 2. Ordnung diskretisiert werden kann.
In den obigen Punkten wurden die Stabilita¨t und die Konsistenz des gesamten Ver-
fahrens untersucht. Nach dem Lax-Richtmyer-Theorem folgt bei linearen Differential-
gleichungen mit konstanten Koeffizienten aus der Stabilita¨t und der Konsistenz unmit-
telbar die Konvergenz des Verfahrens [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Aufgrund der
nichtlinearen ozeanischen Schubspannung kann dieses Theorem hier nicht direkt an-
gewendet werden. Die Konvergenz des Verfahrens in der Praxis wird in Abschnitt 4.5
aber durch sukzessive Halbierung der Zeitschrittweite gezeigt. Dort wird die Trajekto-




Um die Eisbergdrift zu studieren, ist es notwendig, die jeweilige geographische Position
des Eisbergs zu ermitteln und gema¨ß der berechneten Geschwindigkeiten zu variieren.
Typischerweise werden zur Beschreibung der geographischen Position xg die Symbole
λ (geographische La¨nge) und φ (geographische Breite) verwendet. Da keine Verwechs-
lungsgefahr mit den Amplifikationsmatrizen aus den Stabilita¨tsuntersuchungen in den
vorigen Kapiteln besteht, wird hier die geographische La¨nge ebenfalls mit λ bezeichnet.







bezeichnet, wobei λ und φ in Radiant gegeben sind.
Ausgehend von un, der Geschwindigkeit im Ort xng , wird die Geschwindigkeit u
n+1
berechnet. Der neue Ort xn+1g kann u¨ber einen Verschiebungsvektor
∆x = un∆t (4.29)
berechnet werden, wobei ∆x = (∆x,∆y) die Strecke beschreibt, die der Eisberg in der
Zeit ∆t zuru¨cklegt. In dieser Arbeit wird nach der Methode von Heun zur Bestimmung
des Verschiebungsvektors die mittlere Geschwindigkeit im Zeitschritt benutzt, um die





(un + un+1)∆t . (4.30)
Die Geschwindigkeit ist in einem lokalen kartesischen Koordinatensystem gegeben, des-
sen x- und y-Achsen in zonaler bzw. meridionaler Richtung ausgerichtet sind.
Abbildung 4.6: Breitengrade verlaufen parallel zueinander und haben den gleichen Abstand,
wa¨hrend La¨ngengrade an den Polen zusammenlaufen.
Fu¨r kleine Geschwindigkeiten berechnet sich die neue Position des Eisberg in geogra-
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wobei rErde = 6.3675 · 106m der Radius der Erde ist. Dieser Wert entspricht dem im
Code von FESOM gewa¨hlten Wert.
Bei der Berechnung wird deutlich, dass La¨ngenunterschiede (in Meter) entlang von
La¨ngengraden direkt in Radiant umgerechnet werden ko¨nnen, da Breitengrade einen
konstanten Abstand zueinander haben:
1m =̂ 1/rErde rad .
Einem meridionalen Unterschied von 1◦ entsprechen daher etwa 111 km.
Bei La¨ngenunterschieden entlang von Breitengraden ist die Umrechnung allerdings vom
Breitengrad der Eisbergposition abha¨ngig, da die La¨ngengrade an den Polen zusam-
menlaufen (siehe Abb. 4.6).
4.4.1 Berechnung tangentialer Geschwindigkeiten an polygonal
berandetem Modellgebiet
Bei der Trajektorienberechnung kann es vorkommen, dass ein Eisberg das Modellgebiet
verla¨sst. Um dies zu verhindern, wird, nachdem der Eisberg das Modellgebiet verlas-
sen hat, die zur Ku¨ste tangentiale Geschwindigkeit berechnet. Von der letzten Position
im Modellgebiet ausgehend kann dann mithilfe der tangentialen Geschwindigkeit eine
neue Position im Modellgebiet ermittelt werden. Dadurch wird erreicht, dass Eisberge
an der Ku¨ste entlanggleiten ko¨nnen, selbst bei beispielsweise auflandigem Wind.
In bestimmten Fa¨llen kann es vorkommen, dass ein Eisberg selbst nach Verwendung
der zur Ku¨stenlinie tangentialen Geschwindigkeit das Modellgebiet verla¨sst, etwa an
Knicken des polygonalen Randes des Modellgebietes. Dann wird der Eisberg mit einer
Geschwindigkeit von 0 m/s auf seine letzte Position im Modellgebiet zuru¨ckversetzt
und kann von dort wieder beschleunigt werden. Im Folgenden wird die Berechnung der
tangentialen Geschwindigkeiten genauer angegeben.
Da es sich bei dem Modellgebiet um ein polygonal berandetes Gebiet handelt, ist
es schwierig, tangentiale Geschwindigkeiten, insbesondere in der Na¨he von Knicken im
Rand, zu definieren. In FESOM sind alle Knoten mit einem Index versehen, welcher
in den Feldern index nod2D bzw. index nod3D gespeichert ist. Der Index 1 bezeichnet
dabei Randknoten, der Index 0 hingegen innere Knoten im Ozean (siehe Abb. 4.7).
Verla¨sst ein Eisberg ein Element am Rand, d.h. mit Randknoten (Index 1), so wird
dessen Tangentialgeschwindigkeit u¨ber eine Fallunterscheidung berechnet. Es werden 2
Fa¨lle unterschieden (siehe Abb. 4.8):
• 1. Das Element besitzt genau einen Randknoten.
• 2. Das Element besitzt genau zwei Randknoten.
Das Gitter, welches in dieser Arbeit zum Einsatz kommt, weist keine Elemente mit

















Abbildung 4.7: Indices der 2D Knoten an der Meeresoberfla¨che. Rot: Randknoten (1), Gru¨n: Innere
Knoten (0). Die ”Randknoten” zwischen Su¨damerika und der Antarktis sowie zwi-
schen Gro¨nland und Nordamerika markieren periodische Ra¨nder des Ozeanmodells
und ko¨nnen von den hier gebrauchten Ku¨stenknoten mittels eines weiteren Index
unterschieden werden.
Verla¨sst ein Eisberg das Modellgebiet aus einem Element mit 2 Randknoten, so wird
u¨ber die Differenz der Koordinaten der beiden Randknoten ein Vektor r gebildet, auf
den die Geschwindigkeit u des Eisbergs projiziert werden soll. Die gerichtete Projek-
tion ur eines Vektors u ∈ R2 auf einen Vektor r ∈ R2 berechnet sich bekanntermaßen
mittels des Skalarprodukts 〈·, ·〉 der beiden Vektoren u¨ber
ur = 〈u, r〉 r|| r ||2 . (4.32)
Verla¨sst ein Eisberg das Modellgebiet hingegen aus einem Element mit genau einem
Randknoten, so wird zuna¨chst in den Nachbarelementen nach den zwei Elementen
gesucht, welche nebst diesem Randknoten noch einen weiteren Randknoten enthalten
b b
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Abbildung 4.8: a) Element mit 2 Randknoten (rot) und einem inneren Knoten (gru¨n).
b) Typisches Element mit einem Randknoten. Elemente dieser Art besitzen genau
2 Nachbarelemente mit je 2 Randknoten.
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(siehe Abb. 4.8 b)). Die Geschwindigkeit des Eisbergs wird anschließend auf die na¨chst-
gelegene Randkante projiziert.
Ist ur bestimmt, so wird mittels Gleichung (4.31) die Position des Eisbergs aktualisiert.
Liegt diese Position noch immer außerhalb des Modellgebietes, so wird der Eisberg auf
seine alte Position mit einer Geschwindigkeit von 0 m/s zuru¨ckgesetzt und kann im
na¨chsten Zeitschritt bei sich a¨nderndem Forcing wieder beschleunigt werden.
4.4.2 Gla¨ttung des Gradienten der Meeresoberfla¨chenauslenkung
Bei der Trajektorienberechnung sehr großer Eisberge fa¨llt auf, dass die berechnete
Trajektorie in Ku¨stenna¨he zeitweilig unnatu¨rliche, zur Ku¨ste gerichtete Knicke auf-
weist, sodass in manchen Regionen des Modellgebietes ein Vorankommen der Eisberge
unmo¨glich ist. Dies ist auf die Finite-Elemente-Darstellung der Meeresoberfla¨chenaus-
lenkung η zuru¨ckzufu¨hren, welche in die Hangabtriebskraft Fp eingeht. Diese ist nach
Gleichung (3.10)
Fp = −Mg∇η ,
wobeiM die Masse des Eisbergs und g die Erdbeschleunigung ist. Um den Einfluss der
auf nur einem Element der Triangulierung berechneten Neigung der Meeresoberfla¨che
∇η zu mindern, kann eine lokale Gla¨ttung unter Einbeziehung benachbarter Elemente
durchgefu¨hrt werden, welche im Folgenden vorgestellt wird.
Die Finite-Elemente-Darstellung der Meeresoberfla¨chenauslenkung η (sea surface height,
SSH ) ist u¨berall stetig und eingeschra¨nkt auf ein Element der Triangulierung linear.
Der Gradient ∇η ist deswegen auf Elementen konstant und in den meisten Fa¨llen
unstetig u¨ber Elementkanten. Daher ko¨nnen die Komponenten des Gradienten u¨ber
Elementkanten Spru¨nge aufweisen.
Vor allem bei Eisbergen großer Masse, welche stark vom Gradienten der Meeresober-
fla¨chenauslenkung beeinflusst werden, fu¨hren die beim U¨bergang zwischen zwei Ele-
menten auftretenden Spru¨nge von ∇η, wie erwa¨hnt, vereinzelt zu unrealistischen Kni-
cken in der Trajektorie des Eisbergs, insbesondere in der Na¨he der Ku¨ste, sodass in
dieser Arbeit eine Gla¨ttung durchgefu¨hrt wird.
Abbildung 4.9 zeigt eine simulierte Eisbergtrajektorie in einer fru¨hen Version des Eis-
bergmodells. Hier war die Gla¨ttung des Gradienten der Meeresoberfla¨che noch nicht
implementiert. Der von Osten kommende und ku¨stennahe Eisberg erreicht eine Stelle
im Modell, an der ein weiteres Vorankommen in Richtung des Ku¨stenstromes aufgrund
der Diskretisierung der Meeresoberfla¨che nicht mo¨glich ist. Ein weiter no¨rdlich driften-
der Eisberg zeigt dieses Verhalten nicht.
Bei sehr großen Eisbergen mit großer horizontaler Ausdehnung ist es auch aus phy-
sikalischer Sicht sinnvoll, die Neigung der Meeresoberfla¨che nicht nur in einem Punkt
(dem Schwerpunkt des Eisbergs) zu bestimmen, sondern Informationen u¨ber ∇η auch
aus benachbarten Elementen der Triangulierung miteinzubeziehen.
Zum Vergleich: Die Fla¨che des Tafeleisbergs D18 (siehe Tabelle 6.1) beispielsweise be-
tra¨gt ca. 392 km2, die minimale Fla¨che eines Elementes nur etwa 80 km2.
60
4.4 Trajektorienberechnung
Abbildung 4.9: Zu sehen ist ein Beispiel einer simulierten Eisbergtrajektorie in einer fru¨hen Simula-
tion. Die Gla¨ttung des Gradienten der Meeresoberfla¨chenauslenkung war noch nicht
implementiert.
Eine Mo¨glichkeit, die Neigung der Meeresoberfla¨chenauslenkung lokal zu gla¨tten, ist,
auf die Komponenten des Gradienten eine Cle´ment-Interpolation [Rappaz, 2006] an-
zuwenden. Diese ist eine lokale L2-Projektion. Im Folgenden wird diese Interpolation
kurz vorgestellt und eine einfache Berechnungsvorschrift hergeleitet.
Sei dazu ωi die Menge aller den Knoten i enthaltenden Elemente der Triangulierung.
Die lokale L2-Projektion einer Komponente des Gradienten v ∈ L2(ωi),
Π : L2(ωi)→ P0(ωi),
ist eindeutig definiert [Rappaz, 2006] durch∫
ωi
(v −Πv)ϕ dx = 0 ∀ϕ ∈ P0(ωi) , (4.33)
wobei P0(ωi) die konstanten Funktionen auf ωi beschreibt. Der Raum L
2(ωi) ist der
Raum der quadratisch integrierbaren Funktionen auf ωi. Fu¨r die Differenz v −Πv gilt
damit
v −Πv ⊥ P0(ωi) in L2 ;
insbesondere ist Πv die beste konstante Approximation an v in L2(ωi), da
||v −Πv||L2(ωi) = infϕ∈P0(ωi) ||v − ϕ||L2(ωi)
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gilt [Ohlberger, 2008, S. 65].
Es genu¨gt nun, Gleichung (4.33) nur fu¨r die Basisfunktion von P0(ωi) zu fordern (etwa
die konstante Funktion mit Funktionswert 1), sodass in diesem einfachen Fall∫
ωi







gelten muss. Da Πv konstant auf ωi ist, gilt∫
ωi







wobei τ ein Element aus ωi mit Fla¨cheninhalt Aτ ist.
Unter der Annahme, dass v konstant auf Elementen der Triangulierung ist (dies ist fu¨r











Einsetzen der Gleichungen (4.35) und (4.36) in (4.34) ergibt die lokale Projektion von








wobei v ∈ L2(ωi) auf den Elementen τ ∈ ωi als konstant angenommen ist. Die loka-
le Projektion von v ergibt sich also durch die Summe der den Knoten i umgebenden
Werte v|τ , wobei jeder Summand mit der Fla¨che Aτ des entsprechenden Elementes τ
gewichtet ist. Anschließend wird durch die Gesamtfla¨che von ωi geteilt. Die Cle´ment-
Interpolation reduziert sich in diesem einfachen Fall also auf ein gewichtetes Mittel.
Wird obige Methode auf die Komponenten des Gradienten von ∇η angewandt, so
kann eine Projektion









Diese Methode der Mittelung wird oft angewandt, um Spru¨nge, die im Zusammenhang
mit der Finite-Elemente-Methode entstehen, zu gla¨tten [Huebner, 2001].
Mit Gleichung (4.38) kann nun den Knoten i = 1, 2, 3 des Elementes, in dem sich
der Eisberg aufha¨lt, eine interpolierte Neigung der Meeresoberfla¨che auf ωi zugeordnet
werden.
Die drei berechneten Werte in den Ecken des Elementes werden dann linear zur Po-




4.4.3 Regimefunktion zum Einfrieren im Meereis
In diesem Abschnitt wird angegeben, wie das Einfrieren von Eisbergen im Meereis in
dieser Arbeit numerisch gehandhabt wird. Die Parametrisierung dieses Vorgangs nach




0, falls A ≤ 15%
−∑k 6=iFk +M duidt , falls A ≥ 90% und P ≥ Ps
1
2
CiρiAi ||ui − u||(ui − u), sonst
(3.21)
der Parametrisierung sind durch die Fallunterscheidung von unstetiger Natur, sodass
hier eine Regimefunktion fu¨r einen glatteren U¨bergang zwischen den Fa¨llen ”Im Meereis
eingefroren” und ”Im Meereis nicht eingefroren” vorgestellt wird. Auch nach physika-
lischen Gesichtspunkten erscheint ein glatterer U¨bergang sinnvoll.
Die Reibung mit dem Meereis ist nur sehr gering, daher macht sich der sprunghafte un-
stetige U¨bergang zwischen dem Fall der eisfreien Drift (Meereiskonzentration A ≤ 15%)
und dem letzten Fall kaum bemerkbar.
Ist nun aber die kritische Meereiskonzentration A ≥ 90% und eine ausreichende Meer-
eisha¨rte P ≥ Ps erreicht, so gilt ein Eisberg als im Meereis eingefroren und soll sich
mit dessen Geschwindigkeit bewegen.
Lichey und Hellmer [2001] setzen in diesem Fall in ihrem Modellcode die Eisbergge-
schwindigkeit per if-Abfrage in unstetiger Weise auf die Meereisgeschwindigkeit. Die
Berechnung der Eisberggeschwindigkeit nach Gleichung (4.26) wird damit ”umgan-
gen”.
Fa¨llt die Meereisha¨rte oder die Meereiskonzentration unter den kritischen Wert, so wird
die Eisberggeschwindigkeit umgehend wieder nach Gleichung (4.26) berechnet, wobei
die zuletzt genutzte Meereisgeschwindigkeit als Anfangsgeschwindigkeit eingeht.
Diese Unstetigkeit in der berechneten Lo¨sung ist numerisch ungu¨nstig. Der folgende
Ansatz lo¨st dieses Problem.
Es sei eine Funktion factor wie folgt
factor(x, xsill, xzone) =

0, falls x ≤ xzone
(x− xzone)/(xsill − xzone), falls xzone < x < xsill
1, falls x ≥ xsill
(4.39)
definiert. Der Verlauf der Funktion ist in Abbildung 4.10 dargestellt. Die Idee bei der
Definition der Funktion ist, eine U¨bergangszone zu erreichen, in der der Einfluss des
Meereises auf den Eisberg stetig zu- bzw. abnimmt. Dazu ist es notwendig, passende
Bereiche der Parameter A und P festzulegen.
Nach Lichey und Hellmer [2001] muss die Meereiskonzentration 90% betragen, um
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Abbildung 4.10: Dargestellt ist die Funktion factor. Vor dem Schwellenwert (sill) befindet sich eine
U¨bergangszone, in der ein linearer U¨bergang mit Funktionswerten zwischen 0 und
1 stattfindet.
einen Eisberg als im Meereis eingefroren betrachten zu ko¨nnen. Nach Schodlok et al.
[2006] ist dies schon bei 86% der Fall. Als Bereich, in dem der Einfluss des Meereises
beginnt, wird hier deshalb eine Meereiskonzentration von
86% < A < 90%
gewa¨hlt. Der Parameter Ps, der den Schwellenwert der zum Einfrieren ins Meereis
notwendigen Eisha¨rte darstellt, wird hier noch nicht festgelegt. Als U¨bergangsbereich
hat sich aber ein Bereich von
Ps − 3000N/m < P < Ps
als geeignet erwiesen, da die Eisha¨rte in den Simulationen schnell ansteigt.
Die Regimefunktion bestimmt nun in Abha¨ngigkeit von der Eiskonzentration A und
der Eisha¨rte P , ob ein Eisberg dem Einfluss des Meereises unterworfen ist oder nicht.
Diese wird hier durch
r(A,P ) := factor(A, 90%, 86%) · factor(P, Ps, Ps − 3000N/m) (4.40)
festgelegt, wobei Ps fest gewa¨hlt ist.
Ist A > 86% und P > Ps − 3000N/m, so beginnt nach obiger Parametrisierung der
Einfluss des Meereises durch fortschreitendes Einfrieren eines Eisberges zu wirken und
es gilt
r(A,P ) > 0 .
Der volle Einfluss ergibt sich erst bei Werten von A ≥ 90% und P ≥ Ps, wie in der
urspru¨nglichen Parametrisierung durch Lichey und Hellmer [2001] angenommen. In
diesem Fall gilt
r(A,P ) = 1 .
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Ist die Eisberggeschwindigkeit un+1 nach Gleichung (4.26) berechnet, wird diese Ge-
schwindigkeit durch Einbeziehen der Meereisgeschwindigkeit uni modifiziert
un+1∗ = (1− r(A,P ))un+1 + r(A,P )uni , (4.41)
wobei der Anteil der Meereisgeschwindigkeit nun abha¨ngig von der Eisha¨rte bzw. -
konzentration stetig zu- bzw. abnimmt. Anschließend wird
un+1 = un+1∗ (4.42)
gesetzt. Die Trajektorie eines Eisbergs wird mit diesen modifizierten Geschwindigkei-
ten weiter u¨ber Gleichung (4.31) berechnet.
In Abbildung 4.11 ist der Effekt der Benutzung einer Regimefunktion dargestellt. Dazu
wurde derselbe Eisberg (Eisberg Nr. 11, siehe Kapitel 5, Tabelle 5.1) unter Benutzung
der Regimefunktion (links) und ohne Benutzung dieser zusa¨tzlichen Parametrisierung
simuliert (rechts).










Abbildung 4.11: Dargestellt sind zwei berechnete Trajektorien desselben Eisbergs unter Benutzung
der Regimefunktion (gru¨n) und ohne Benutzung dieser zusa¨tzlichen Parametrisie-
rung (rot). Schwarze Punkte zeigen Positionen, an denen der Eisberg sich mit der
Geschwindigkeit des Meereises bewegt hat. Die linke Trajektorie zeigt eine U¨ber-
gangsphase (blaue Punkte), in der der Einfluss des Meereises langsam abnimmt.
Die Koordinaten sind in geographischer La¨nge und Breite gegeben.
Die beiden Eisberge bewegen sich aus Su¨den kommend unter dem Einfluss des Meereises
in Richtung Norden. Da bei Benutzung der Regimefunktion die Meereisgeschwindigkeit
fru¨her zu wirken beginnt, sind die beiden Trajektorien leicht versetzt.
Es ist deutlich zu erkennen, dass der Einfluss des Meereises bei der linken Trajektorie
langsam abnimmt, wa¨hrend bei der rechten Trajektorie Oszillationen auftreten. Diese
fallen bei gro¨ßeren Eisbergen noch deutlich sta¨rker aus.
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4.5 Abscha¨tzung der Konvergenz des gesamten
Verfahrens
Um eine Aussage u¨ber die Konvergenz des gesamten Verfahrens treffen zu ko¨nnen,
wird eine Simulation der Drift eines Eisbergs mit einer Zeitschrittweite von ∆t = 45min
u¨ber etwa einen Modellmonat durchgefu¨hrt. Durch sukzessive Halbierung der genutzten
Zeitschrittweite wird die Konvergenz abgescha¨tzt. Als Vergleich dient eine Lo¨sungstra-
jektorie mit einer Zeitschrittweite von nur 60s.
Es sei angemerkt, dass ausfu¨hrliche Simulationen erst in Kapitel 5 folgen, in dem die
simulierten Eisberge und die Einstellungen des Referenzmodells gegeben sind. Zudem
werden dort Fehlermaße zum Vergleich mit Beobachtungsdaten eingefu¨hrt, welche ei-
ne Quantifizierung des Fehlers erlauben: Dies ist der RMS-Fehler (root mean square)
sowie ein mittlerer und ein gewichteter mittlerer Fehler, gegeben in km. Die genaue
Definition findet sich in Abschnitt 5.1.2.1. Um an dieser Stelle schon eine Aussage u¨ber
die Konvergenz des Verfahrens treffen zu ko¨nnen, wird hier vorgegriffen, wobei an ent-
sprechender Stelle auf Kapitel 5 verwiesen wird.
Bei dem simulierten Eisberg handelt es sich um den Eisberg Nr. 1, dessen Dimen-
sionen, Masse und Startpunkt in Kapitel 5 in Tabelle 5.1 gegeben sind. Die sonstigen
Einstellungen entsprechen denen des Referenzmodells, welche in Kapitel 5 in Tabelle
5.2 zu finden sind. Insbesondere ist in diesem Modell eine implizite Disketisierung des
Coriolisterms mit α = 1 gewa¨hlt.
Nach einem Modellmonat ergeben sich bei einer Zeitschrittweite von ∆t = 45min
im Vergleich mit der Lo¨sungstrajektorie bei einer Zeitschrittweite von nur 60s folgende
Fehler:
Zeitschrittweite RMS-Fehler [km] mittl. Fehler [km] gewichteter mittl. Fehler [km]
∆t 0.2161 0.2009 0.1929
1
2
∆t 0.0855 0.0745 0.0780
1
4
∆t 0.0373 0.0315 0.0336
Tabelle 4.1: Abnahme des Fehlers bei Halbierung der Zeitschrittweite.
Es ist gut zu erkennen, dass sich alle drei Fehlermaße bei Halbierung der Zeitschrittwei-
te mehr als halbieren. Die hier durchgefu¨hrte Simulation besta¨tigt die in Punkt 4.3.3
angenommene Konvergenzrate von O(∆t).
Zudem zeigt die Simulation, dass bereits eine Zeitschrittweite von 45 min eine geeignete
Zeitschrittweite ist: Selbst u¨ber die Dauer eines Modellmonats weicht die Lo¨sungstra-
jektorie im Mittel nur etwa 200 m von der Vergleichstrajektorie, welcher eine Zeit-
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schrittweite von nur 60 s zugrunde liegt, ab. Verglichen mit der La¨nge und Breite des
simulierten Eisbergs von 250 m ist diese Abweichung sehr gering, weshalb die FESOM-
Zeitschrittweite von 45 min auch fu¨r das Eisbergmodell verwendet werden kann.
Zuletzt sei in diesem Kapitel angemerkt, dass die Wahl der Diskretisierungsmetho-
de des Coriolisterms bei einem Zeitschritt von 45 min keine wesentlichen Unterschiede
in der berechneten Trajektorie eines Eisbergs erzeugt.
Die Abbildung 4.12 zeigt als Beispiel zwei berechnete Trajektorien des Eisbergs Nr. 1
unter Nutzung der impliziten Diskretisierung des Coriolisterms sowie unter Nutzung
der Adams-Bashforth-Methode u¨ber die Dauer von 24 Modelltagen. Das Ende der ge-
zeigten Drift ist vergro¨ßert dargestellt.
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Abbildung 4.12: Dargestellt ist die Trajektorie des Eisbergs Nr. 1 unter Nutzung der impliziten Dis-
kretisierung (rot) und der Adams-Bashforth-Methode (schwarz). Die Zeitschritt-
weite betra¨gt jeweils 45 min. Der Ausschnitt rechts zeigt eine Vergro¨ßerung des
Endes der beiden Trajektorien. Die geringe Abweichung der beiden Trajektorien
voneinander ist ebenfalls quantitativ dargestellt. Zur besseren Einordnung der Ab-
weichung: 1◦ o¨stlicher La¨nge entspricht bei 55◦S etwa 111 km·cos(−55◦) ≈ 64 km.
Der Startpunkt befindet sich unten links im Bild.
Die mittlere Abweichung von etwa 228 m nach 24 Modelltagen ist erneut sehr gering.
Das Referenzmodell verwendet die implizite Diskretisierung des Coriolisterms (siehe
Abschnitt 5.1.1).
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des Eisbergmodells
In diesem Kapitel werden einige Sensitivita¨tsstudien und die Validierung des Eisberg-
modells durchgefu¨hrt.
Dazu wird ein Referenzlauf untersucht und mit Beobachtungsdaten im Weddellmeer
verglichen. Im Referenzmodell kommen zuna¨chst nur jene physikalischen Prozesse zum
Tragen, welche sich in den meisten Studien zur Modellierung der Eisbergdrift finden.
Dies sind die Windschubspannung, die ozeanische Schubspannung, die Neigung der
Meeresoberfla¨che, die Corioliskraft sowie die Reibung mit dem Meereis.
Hier sei ausdru¨cklich erwa¨hnt, dass der Prozess des Einfrierens im Meereis, der nach
Lichey und Hellmer [2001] eine Erweiterung der Kraft durch das Meereis darstellt,
zuna¨chst ”ausgeschaltet” ist. Ebenso sind die wave radiation force (Parametrisierung
des Einflusses von Wellen auf Eisberge) sowie das Schmelzen von Eisbergen zuna¨chst
deaktiviert. Als weiterer Prozess wird der Einfluss der Gezeiten (Tidenhub) in diesem
Kapitel untersucht.
Das Eisbergmodell ist dadurch anfa¨nglich so einfach wie mo¨glich gehalten. Daher las-
sen sich die Einflu¨sse der einzelnen Kra¨fte und Parameter, wie z.B. der Schubspan-
nungskoeffizienten, besser als in einem sehr komplexen Modell in Sensitivita¨tsstudien
untersuchen.
Anschließend wird das Modell schrittweise um die anfa¨nglich deaktivierten physika-
lischen Prozesse erweitert, um Aussagen u¨ber deren Bedeutung fu¨r die Eisbergdrift
treffen zu ko¨nnen. Zudem wird eine weitere Parametrisierungen bezu¨glich des Stran-
dens von Eisbergen bei niedriger Wassertiefe (grounding) und ein Stabilita¨tskriterium
nach Weeks und Mellor [1978] erga¨nzt.
Da das Eisbergmodell zum Großteil mit Modelldaten gespeist wird, ist die exakte
Modellierung einzelner Eisbergtrajektorien a¨ußerst unwahrscheinlich.
Ziel kann es aber sein, die charakteristische Drift der beobachteten Eisberge im Wed-
dellmeer zu reproduzieren, was fu¨r einen Einsatz des Modells zur Bestimmung von
Schmelzwassereintra¨gen u¨ber Jahrzehnte oder sogar la¨ngere Zeitra¨ume von Bedeutung
wa¨re.
Zudem ist es wu¨nschenswert, passende Einstellungen fu¨r bestimmte Bereiche des Wed-
dellmeeres oder fu¨r bestimmte Eisberggro¨ßenklassen zu finden oder jedenfalls wichtige
physikalische Prozesse in den verschiedenen Regionen des Weddellmeeres zu identifizie-
ren. Dies wa¨re auch bei der Modellierung bestimmter individueller Eisberge, beispiels-
weise beim automatischen Verfolgen von Eisbergen (siehe Kapitel 6), von großer Hilfe.
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Gladstone et al. [2001] erwa¨hnen, dass gerade der Bereich des Weddellmeeres Pro-
bleme bei der Bestimmung der Eisbergdrift bereiten kann, sollte das zugrundeliegende
Ozeanmodell in diesem Bereich Schwa¨chen aufweisen. Lichey und Hellmer [2001] stel-
len Probleme im westlichen Weddellmeer zwischen simulierter und beobachteter Drift
eines sehr großen Tafeleisbergs fest und fu¨hren dies zum Teil auf einen schwachen
Ku¨stenstrom im in ihrer Studie verwendeten Ozeanmodell zuru¨ck, ko¨nnen aber mithil-
fe der Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis die charakteristische
Drift eines beobachteten Eisberges reproduzieren. Generell ist in ihren Simulationen
der Antrieb der modellierten Eisberge – abgesehen vom Antrieb durch das Einfrieren
im Meereis – gering, sodass diese bei Vernachla¨ssigung des Meereisantriebs nur etwa
die Ha¨lfte der beobachteten Strecke zuru¨cklegen [Lichey, 2000].
In dieser Arbeit wurde auch der Bereich des Weddellmeeres gewa¨hlt, um die oben
genannten Probleme bei der Modellierung der Eisbergdrift im Weddellmeer zu unter-
suchen und erga¨nzende Erkenntnisse zu gewinnen.
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5.1 Simulation von 12 Eisbergen im Jahr 1999
Zum Vergleich mit Beobachtungsdaten dienen in diesem Abschnitt 12 Eisberge. Diese
wurden zwischen Januar und Ma¨rz 1999 vom Alfred-Wegener-Institut in verschiedenen
Regionen des Weddellmeeres mit speziellen GPS-Sendern, sogenannten ARGOS Bojen,
ausgestattet [Schodlok et al., 2006]. Dabei handelt es sich um Eisberge der Gro¨ßenklas-



































Abbildung 5.1: Die 12 Eisberge, welche vom AWI zwischen Januar und Ma¨rz 1999 mit GPS-Sendern
ausgestattet wurden. Rot: Startpunkte auf dem Meridian von Greenwich (Nullme-
ridian). Dunkelgru¨n: Startpunkte nahe der Neumayer-Station II (ca. 71◦S, 8◦W ).
Blau: Startpunkte jeweils ca. 75◦S. Abbildung nach Schodlok et al. [2006]
In Abbildung 5.1 sind die Trajektorien der beobachteten Eisberge dargestellt. Zur bes-
seren Unterscheidung sind die Eisberge nach der A¨hnlichkeit des Startpunktes, an dem
sie mit GPS-Sendern ausgestattet wurden, farblich gekennzeichnet.
Die Dauer der beobachteten Drift variiert stark. Dabei ist zu beachten, dass der letzte
Sendezeitpunkt nicht notwendigerweise mit dem kompletten Schmelzen eines Eisbergs,
d.h. mit seiner Lebensdauer, zusammenha¨ngen muss. Der GPS-Sender kann auch durch
andere Gru¨nde aufgeho¨rt haben zu senden, z.B. nach Ausfall der Batterien.
Die Tabelle 5.1 gibt einen U¨berblick u¨ber den Ort des ersten und des letzten Sende-
zeitpunkts. Zudem sind grobe Angaben der maximalen Seitenla¨ngen der Eisberge und
eine Abscha¨tzung des beobachteten Freibords zu Beginn der beobachteten Drift gege-
ben. Davon ausgehend ist die mittlere Kantenla¨nge aufgefu¨hrt, die zur Initialisierung
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Tabelle 5.1: U¨bersicht u¨ber die beobachteten Eisberge. Zu beachten ist, dass Angaben negativer
La¨ngengrade (lon) ◦W bedeuten. Angaben negativer Breitengrade (lat) sind als ◦S zu
verstehen. Positive Werte beschreiben entsprechend ◦E bzw. ◦N (der letzte Fall tritt
nicht auf). Alle La¨ngen sind in m gegeben.
Nr. ID Startdatum lon lat Enddatum lon lat
1 9803 15.01.99 0.352 -54.752 25.03.99 17.955 -53.746
2 9802 16.01.99 0.243 -55.466 08.02.99 4.845 -56.146
3 9835 16.01.99 0.004 -58.644 17.02.99 5.157 -58.313
4 9665 21.01.99 -9.487 -70.375 21.12.99 -12.400 -71.233
5 9782 23.01.99 -11.242 -70.262 17.01.01 -13.548 -58.251
6 9834 23.01.99 -11.496 -70.501 07.02.01 -0.146 -58.389
7 9667 28.01.99 -46.619 -75.155 27.05.02 -151.606 -56.867
8 9831 30.01.99 -51.589 -75.266 05.05.00 -16.611 -59.178
9 9781 31.01.99 -53.652 -75.214 25.12.00 -34.818 -57.358
10 8069 01.02.99 -55.041 -75.444 10.03.02 -44.082 -63.929
11 9832 05.02.99 -53.861 -75.360 10.11.99 -58.730 -71.668
12 8057 01.03.99 -8.113 -70.557 04.03.01 -39.421 -63.909
Beobachtung: Gemittelte Werte: Gesamtho¨he H
Nr. ID La¨nge Breite Freibord La¨nge L Freibord F nach Gl. (3.1)
1 9803 250 250 40 250 40 231.55
2 9802 1830 530 50 1180 50 289.44
3 9835 740 560 30-40 650 35 202.61
4 9665 600 300 30 450 30 173.66
5 9782 650 280 30-40 465 35 202.61
6 9834 740 280 25-35 510 30 173.66
7 9667 370 100 15-25 235 20 115.77
8 9831 520 220 30-50 740 40 231.55
9 9781 750 350 20-35 550 27.5 159.19
10 8069 1200 280 45-60 740 52.5 303.91
11 9832 7000 4000 9-65 5500 37 214.18
12 8057 650 370 45 510 45 260.49
der La¨nge der quaderfo¨rmigen Eisberge mit quadratischer Deckfla¨che im Eisbergmodell
beno¨tigt wird. Daher ist diese La¨nge mit L bezeichnet. Der im Modell zu verwendende
Freibord F als Mittel des beobachteten Freibords sowie die daraus folgende Gesamtho¨he
des jeweiligen Eisbergs nach Gleichung (3.1) sind ebenfalls gegeben.
Zum Eisberg Nr. 1 wurden schon in Punkt 4.5 bei numerischen Betrachtungen Simu-
lationsergebnisse dargestellt. Ein kurzer Ausschnitt einer simulierten Trajektorie des
Eisbergs Nr. 11 ist bereits in Punkt 4.4.3 gezeigt worden, um den Effekt der Benutzung
einer Regimefunktion zur Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis
aufzuzeigen.
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5.1.1 Einstellungen des Referenzmodells
Das Referenzmodell verwendet, sofern nicht anders angegeben, den Parametersatz von
Lichey und Hellmer [2001] mit dem Unterschied, dass die Parametrisierung des Einfrie-
rens im Meereis zuna¨chst deaktiviert ist. Die physikalischen Prozesse Schmelzen, wave
radiation und die Tiden stellen zusa¨tzliche Vorga¨nge dar, die in der Arbeit von Lichey
und Hellmer [2001] noch keine Beachtung fanden und auch hier zuna¨chst ausgeschaltet
sind.
Tabelle 5.2: Einstellungen des Referenzmodells.
Einstellung
Co (form drag coefficient des Ozeans) 0.85
Cdo (skin drag coefficient des Ozeans) 5 · 10−4
Ca (form drag coefficient der Atmospha¨re) 0.4
Cda (skin drag coefficient der Atmospha¨re) 2.5 · 10−4
Ci (Schubsspannungskoeffizient des Meereises) 1.0
ρib (Dichte der Eisberge) 850 kg/m
3
[Silva et al., 2006]




Zeitschrittweite ∆t 2700 s = 45 min
(FESOM-
Zeitschrittweite)
steps per FESOM step 1
l semiimplicit .true.
semiimplicit coeff 1.0
Tabelle 5.2 zeigt eine U¨bersicht u¨ber die Einstellungen des Referenzmodells. Die letzten
Eintra¨ge der Tabelle zur Numerik des Modells sind der Vollsta¨ndigkeit halber ebenfalls
aufgefu¨hrt. Die Wahl der numerischen Parameter ist nicht mit denen von Lichey und
Hellmer [2001] vergleichbar, da in der vorliegenden Arbeit ein neues Eisbergmodell mit
anderem numerischen Lo¨sungsverfahren entwickelt wurde. Ein Vorteil ist die gro¨ßere
mo¨gliche Zeitschrittweite von 2700s im Vergleich zu 600s bei Lichey und Hellmer [2001].
FESOM wurde 1982 gestartet, sodass sich fu¨r die Simulationen der Eisbergdrift des
Jahres 1999 eine Vorlaufzeit (spinup) von 17 Jahren ergibt. Wa¨hrend des Vorlaufs ging
das Eisvolumen (und damit die Eisdicke und -konzentration) zu Beginn stark zuru¨ck. In
dieser Phase wird ein Teil der im Warmen Tiefenwasser (WDW) gespeicherten Wa¨rme
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durch vertikale Vermischung in die ozeanische Deckschicht eingemischt (sogenanntes
entrainment) und zum Schmelzen von Meereis benutzt. Nachdem dieses Energiereser-
voir (zum Teil) aufgebraucht ist, erho¨ht sich das Eisvolumen wieder auf realistische
Werte.
Zur Verwendung kam das CORE.v2 Forcing (siehe Abschnitt 2.3). Der Ozean wur-
de mit Daten des World Ocean Atlas 20011 initialisiert.
Ein Modelljahr beno¨tigt auf dem Parallelrechner blizzard2 des Deutschen Klimare-
chenzentrums (DKRZ3) mit 32 Prozessoren ca. 5 Stunden Rechenzeit. Um die Re-
chenzeit gering zu halten, werden alle Simulationen nur u¨ber die Dauer eines Jahres
durchgefu¨hrt. Bei Bedarf ko¨nnen FESOM sowie das Eisbergmodell die Berechnung
fortsetzen (restart), da alle dafu¨r beno¨tigten Variablen am Ende eines Modelljahres
gesichert werden.
5.1.2 Simulationsergebnisse des Referenzmodells
In diesem Abschnitt folgt die Simulation der Drift der oben genannten 12 Eisberge mit-
tels des Referenzmodells. Dazu wurde ein restart von FESOM zu Beginn des Jahres
1999 basierend auf den Ergebnissen des Vorlaufs durchgefu¨hrt. Die Eisberge wurden da-
bei gema¨ß ihres Startzeitpunktes zwischen Januar und Ma¨rz 1999 im Modell gestartet.
Da FESOM nur ein Modelljahr berechnen sollte, liegen jeweils simulierte Eisbergdaten
bis zum 31.12.1999 vor.
Im Folgenden sind zum besseren Vergleich daher nur die Teile der beobachteten Tra-
jektorien dargestellt, die im Jahre 1999 aufgezeichnet wurden. Die vollsta¨ndigen Beob-
achtungsdaten sind bereits in Abbildung 5.1 zu sehen.
Enden die GPS-Daten schon vor dem 31.12.1999, so sind die modellierten Trajektorien
entsprechend geku¨rzt, um den gleichen Zeitraum darstellen zu ko¨nnen. Dies ist bei fu¨nf
der beobachteten Eisberge der Fall (vgl. Tabelle 5.1).
Es folgt nun die Darstellung der Modellergebnisse, geordnet nach dem Startort der mit
GPS-Sendern ausgestatteten Eisberge.
• Auf dem Nullmeridian gestartete Eisberge
Die Modellergebnisse der drei auf dem Nullmeridian gestarteten Eisberge sind in Abb.
5.2 dargestellt. Dabei sind die Modelleisberge mit IB1, IB2 und IB3 bezeichnet. Die
IDs der GPS-Sender kennzeichnen die beobachteten Trajektorien.
Die modellierten Eisberge zeigen eine im Vergleich mit der beobachteten Trajektorie
leichte Tendenz nach Norden. IB1 ist dabei etwas zu langsam. IB2 zeigt eine recht
große Abweichung von der Beobachtung. Insbesondere legt IB2 weniger als die Ha¨lfte
der Strecke der beobachteten ARGOS Boje 9802 zuru¨ck. Die Richtung der Drift ist zu
Beginn aber gut und na¨hert sich gegen Ende der Drift der Trajektorie von IB1. Die
1http://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOA01/1d woa01.html [Stand: April 2011]
2http://www.dkrz.de/Klimarechner/hpc/ibm [Stand: Juni 2011]
3http://www.dkrz.de/ [Stand: Juni 2011]
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Abbildung 5.2: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 1 bis Nr. 3 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (du¨nn gedruckte Linien).
Gestalt der modellierten Drift sowie die zuru¨ckgelegte Strecke sind insbesondere bei
IB3 sehr gut. Anzumerken ist, dass es sich bei dem Eisberg IB2 im Vergleich zu IB1
und IB3 um einen wesentlich gro¨ßeren und schwereren Eisberg handelt, dessen Dyna-
mik sich von der kleinerer Eisberge unterscheidet. Um genauere Aussagen treffen zu
ko¨nnen, werden im Folgenden die wirkenden Beschleunigungen aufgefu¨hrt.
Abbildung 5.3 zeigt die im ersten Monat der Drift auf IB2 wirkenden Beschleuni-
gungen, die auf die Kra¨fte aus Kapitel 3.2 zuru¨ckzufu¨hren sind.
Es ist zu beachten, dass die wave radiation force sowie das Einfrieren im Meereis im
Referenzmodell ausgeschaltet sind. Das Meereis hat auf die Drift von IB2 zu diesem
Zeitpunkt des Jahres aber keinen Einfluss. Auch die anderen auf dem Nullmeridian
gestarteten Eisberge waren in der Realita¨t nicht dem direkten Einfluss des Meereises
unterworfen. Daher sind die Eisberge IB1-IB3 gut geeignet, um die Einflu¨sse der rest-
lichen Kra¨fte zu bestimmen.
Die Diskrepanz zwischen modellierter und beobachteter Drift kann im Falle von IB2
also nicht durch Fehlen der von Lichey und Hellmer [2001] eingefu¨hrten Parametrisie-
rung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis erkla¨rt werden und muss andere Gru¨nde
haben.
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Abbildung 5.3: Die wirkenden Beschleunigungen auf IB2 im ersten Monat der Drift. Mit ”surface
slope” ist die Beschleunigung aufgrund der Neigung der Meeresoberfla¨che bezeich-
net. ”frozen” kennzeichnet Zeitra¨ume der Drift, in denen der Eisberg fest im Meereis
eingeschlossen war. Dieser Effekt war hier ausgeschaltet.
Die untere Grafik der Abbildung 5.3 zeigt deutlich, dass die mit der Corioliskraft ver-
bundene Beschleunigung im dargestellten Zeitraum den betragsma¨ßig gro¨ßten Einfluss
auf die Drift von IB2 hat, gefolgt von Windantrieb und Hangabtrieb aufgrund der
Neigung der Meeresoberfla¨che. Der form drag der ozeanischen Schubspannung ist von
vergleichbarer Gro¨ßenordnung wie der skin drag in der Definition der Windschubspan-
nung. Der große Einfluss der Corioliskraft und der Neigung der Meeresoberfla¨che auf
die Drift von IB2 – den gro¨ßten der auf dem Nullmeridian gestarteten Eisberge – ist
auf die Proportionalita¨t dieser beiden Terme zur Eisbergmasse zuru¨ckzufu¨hren.
Darauf weisen auch Gladstone et al. [2001, S. 19911] hin:
”[The mass] increases more rapidly with berg size than does surface area, to which the
air and water drag forces are proportional.”
Die oberen beiden Grafiken der Abbildung 5.3 sind zusa¨tzlich aufgefu¨hrt, um die Rich-
tungen der verschiedenen Beschleunigungen erkennen zu ko¨nnen. Der in die positive
meridionale Richtung (nach Norden) wirkende Teil der Beschleunigung von IB2 ist fast
ausschließlich auf den Corioliseffekt zuru¨ckzufu¨hren. Die Neigung der Meeresoberfla¨che
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und der Windantrieb arbeiten diesem Effekt entgegen. Die Beschleunigung nach Osten
(positive zonale Richtung) ist zudem vor allem auf diese beiden Komponenten zuru¨ck-
zufu¨hren.
Da der mit der ARGOS Boje 9802 ausgestattete Eisberg eine su¨do¨stliche Richtung auf-
weist, sollte ein Verschieben der Gewichtung zwischen Corioliskraft und den restlichen
Kra¨ften ein besseres Modellergebnis liefern.
Zur besseren Einordnung der auf IB2 wirkenden Beschleunigungen sind in Abbildung
5.4 die auf den Eisberg IB1 wirkenden Beschleunigungen dargestellt. IB1 ist ein wesent-
lich kleinerer Eisberg, der aber aufgrund seines nahe gelegenen Startpunktes a¨hnlichen
Einflu¨ssen wie IB2 ausgesetzt ist.





































Abbildung 5.4: Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB1 im ersten Monat der Drift.
Anders als bei IB2 ist bei IB1 im Wesentlichen eine Balance zwischen dem ozeanischen
und dem atmospha¨rischen form drag zu erkennen, die Corioliskraft hat einen kleineren
Einfluss als es bei dem gro¨ßeren Eisberg IB2 der Fall war.
Der in die positive meridionale Richtung (nach Norden) wirkende Teil der Beschleuni-
gung von IB1 ist auf den ozeanischen form drag sowie die Corioliskraft zuru¨ckzufu¨hren,
der Wind wirkt dem meist entgegen. Der Antrieb des Eisbergs in o¨stliche Richtung (po-
sitive zonale Richtung) ist zudem fast ausschließlich durch den Windantrieb gegeben.
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Da der mit der ARGOS Boje 9803 ausgestattete Eisberg etwas schneller als der mo-
dellierte Eisberg IB1 Richtung Osten und zudem weiter su¨dlich driftet, sollte z.B. ein
versta¨rkter Einfluss des Windes eine bessere U¨bereinstimmung zwischen Modellergeb-
nis und Beobachtung erbringen.
Die simulierte Drift von IB3 weist gute U¨bereinstimmung mit der Beobachtung hin-
sichtlich La¨nge und Gestalt der Trajektorien auf. Daher scheint dessen Geschwindigkeit
durch das Modell gut wiedergegeben zu sein. In Abbildung 5.5 ist die Geschwindigkeits-
verteilung des Eisbergs IB3 u¨ber die gesamte modellierte Drift dargestellt.




















Abbildung 5.5: Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs IB3,
der auf dem Nullmeridian gestartet ist.
Die Verteilung zeigt, dass zumeist Geschwindigkeiten zwischen 10 und 20 cm/s ange-
nommen werden.
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• Nahe Neumayer gestartete Eisberge
Die Modellergebnisse der vier nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge sind
in den Abbildungen 5.6 und 5.7 dargestellt. Dabei sind die Modelleisberge mit IB4,
IB5, IB6 und IB12 bezeichnet. Die IDs der entsprechenden GPS-Sender kennzeichnen
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Abbildung 5.6: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 4 und Nr. 5 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (du¨nn gedruckte Linien).
Die Eisberge IB4 und IB5, die in Abbildung 5.6 gezeigt sind, folgen dem entlang der
Ku¨stenlinie verlaufenden Ku¨stenstrom u¨ber die gesamte Dauer der Simulation. Der
mit der ARGOS Boje 9782 ausgestattete Eisberg verla¨sst in der Realita¨t hingegen die
Ku¨ste zwischen 20 und 30◦ W, der mit der Boje 9665 ausgestattete Eisberg strandet
an der Ku¨ste.
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Bis zu dem Zeitpunkt des Strandens kann der modellierte Eisberg IB4 die Beobachtung
wiedergeben. Der Effekt des Auflaufens bzw. Strandens von Eisbergen an der Ku¨ste ist
im Referenzmodell nicht implementiert und muss diesem durch eine weitere Parame-
trisierung hinzugefu¨gt werden.
Der Eisberg IB5 bewegt sich, leicht versetzt, a¨hnlich wie IB4 entlang der antarktischen































Abbildung 5.7: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 6 und Nr. 12 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (du¨nn gedruckte Linien).
Dies kann mehrere Gru¨nde haben: Zum einen ist der von FESOM berechnete Ku¨sten-
strom, wie in Abbildung 2.1 auf S. 9 gezeigt ist, vergleichweise breit und verla¨sst die
Ku¨ste zwischen 20 und 30◦ W nur langsam, wa¨hrend lokal (ca. 25◦ W) eine Zone hoher
Geschwindigkeiten mit tangential zur Ku¨ste verlaufenden Geschwindigkeitsrichtungen
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vorliegt.
Zum anderen ist die Neigung der Meeresoberfla¨che, welche durch Auftu¨rmen des Was-
sers am Kontinent hervorgerufen wird, aufgrund der ansonsten meist geringen Ge-
schwindigkeiten des Ku¨stenstromes womo¨glich nicht sehr stark ausgepra¨gt, sodass eine
von der Ku¨ste weg weisende Komponente in der Impulsbilanz unterrepra¨sentiert ist.
Die Eisberge IB6 und IB12 in Abbildung 5.7 zeigen einen a¨hnlichen Verlauf wie die
anderen nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge. Hervorzuheben ist, dass der
ab dem 1.Ma¨rz 1999 beobachtete Eisberg mit der ARGOS Boje 8057 die Ku¨ste deutlich
spa¨ter als die anderen beobachteten Eisberge verla¨sst und damit la¨nger der Ku¨stenlinie
folgt, wie es auch die modellierten Eisberge zeigen. Auch in der Realita¨t scheinen der
Zeitpunkt und die genaue Position, an der Eisberge den kritischen Bereich zwischen 20
und 30◦ W erreichen, u¨ber die Richtung der Drift zu entscheiden.










































Abbildung 5.8: Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB4 im ersten Monat der Drift.
Exemplarisch fu¨r die nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge sind in Abbil-
dung 5.8 die auf den Eisberg IB4 wirkenden Beschleunigungen angegeben. Die Neigung
der Meeresoberfla¨che wirkt durchgehend in positive meridionale Richtung (Richtung
Norden), wa¨hrend die Corioliskraft diesem Effekt entgegenwirkt. Die Neigung der Mee-
resoberfla¨che ko¨nnte eine entscheidende Rolle bei der Richtung der Drift einnehmen,
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welche Eisberge in dem Bereich zwischen 20 und 30◦ W einschlagen.
In den Variationsla¨ufen in Abschnitt 5.2 wird der fu¨r die Eisbergdrift kritische Punkt
zwischen 20 und 30◦ W weiter untersucht.
• Bei ca. 75◦ S gestartete Eisberge
Die Modellergebnisse der letzten fu¨nf Eisberge, die nahe 75◦S gestartet sind, ko¨nnen
den Abbildungen 5.9 und 5.10 entnommen werden. Diese Modelleisberge werden mit


































Abbildung 5.9: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 7 bis Nr. 9 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (du¨nn gedruckte Linien).
Wie in Abbildung 5.9 gut zu sehen ist, driften die Eisberge IB8 und IB9 realita¨ts-
nah entlang der Antarktischen Halbinsel. Im Vergleich mit den beobachteten Driften
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(Bojen 9831 und 9781) legen die modellierten Eisberge jedoch etwas zu viel Strecke
zuru¨ck. Mo¨glicherweise strandet der beobachtete Eisberg, der mit der ARGOS Boje
9781 ausgestattet ist, zum Ende der gezeigten Drift.
Bemerkenswert ist die sehr gute U¨bereinstimmung der modellierten Drift von IB9 mit
der benachbarten Boje 9831, die eigentlich IB8 zugeordnet ist.
Der Eisberg IB7 weist – von den fu¨nf bei ca. 75◦S gestarteten Eisbergen – insbesondere
zu Beginn seiner Drift die gro¨ßten Unterschiede verglichen mit der Beobachtung auf.
Der Bereich, in dem die fu¨nf Eisberge starten, ist in der Realita¨t das ganze Jahr u¨ber
von Meereis bedeckt (vgl. dazu auch die Abbildung 2.2, S.12). Hier ist der lenkende



































Abbildung 5.10: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 10 und Nr. 11 nach Simulation des Re-
ferenzmodelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (du¨nn gedruckte
Linien).
Die Drift der Eisberge IB10 und IB11 ist in Abbildung 5.10 neben der beobachteten
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Drift dargestellt. Insbesondere IB11, der den gro¨ßten der zwo¨lf in diesem Kapitel mo-
dellierten Eisberge darstellt, zeigt gute U¨bereinstimmung mit der Beobachtung. Die
Trajektorie von IB10 endet an a¨hnlicher Stelle wie die von IB11 und ist daher nur etwa
halb so lang wie beobachtet.
Da der Eisberg IB11 den gro¨ßten hier modellierten Eisberg darstellt, ist eine Angabe
der wirkenden Beschleunigungen interessant. Diese sind in Abbildung 5.11 dargestellt.
Das Gleichgewicht der Corioliskraft und der Hangabtriebskraft ist gut zu erkennen.











































Abbildung 5.11: Die wirkenden Beschleunigungen auf IB11 im ersten Monat der Drift. Die Corio-
liskraft und die Hangabtriebskraft (surface slope) balancieren sich.
Diese Kra¨fte verhalten sich, wie bereits erwa¨hnt, proportional zur Eisbergmasse und
spielen deshalb bei großen Eisbergen eine wichtige Rolle. Die anderen Kra¨fte, welche
nur eine Proportionalita¨t zu den Eisbergoberfla¨chen aufweisen, sind von geringerem
Einfluss.
Die Abbildung 5.12 verdeutlicht diese Erkenntnis. Im Gegensatz zu Abbildung 5.11
sind hier die Beschleunigungen, welche mit der Corioliskraft und der Hangabtriebskraft
in Verbindung stehen, nicht dargestellt, um die restlichen Beschleunigungen genauer
untersuchen zu ko¨nnen.
Einzig der atmospha¨rische Schubspannungsterm, bestehend aus dem atmospha¨rischen
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Abbildung 5.12: Die wirkenden Beschleunigungen auf IB11 im ersten Monat der Drift. Die Einflu¨sse
der Corioliskraft und der Hangabtriebskraft (surface slope) wurden im Vergleich
zu Abbildung 5.11 entfernt, um die restlichen Beschleunigungen veranschaulichen
zu ko¨nnen.
form drag und skin drag, ist von nennenswerter Gro¨ßenordnung. Hervorzuheben ist
zum einen, dass der skin drag der Atmospha¨re aufgrund der großen horizontalen Aus-
dehnung des Eisbergs IB11 nun einen gro¨ßeren Einfluss auf die Eisbergdrift ausu¨bt als
der entsprechende form drag. Bei kleineren Eisbergen gilt ein umgekehrtes Verha¨ltnis.
Zum anderen ist der Einfluss des Ozeans verschwindend gering. Genauer: Der Einfluss
des Ozeans u¨ber die ozeanische Schubspannung ist verschwindend gering.
Erkla¨ren la¨sst sich dies u¨ber die Balance zwischen Coriolis- und Hangabtriebskraft.
Aufgrund dieser Balance bewegt sich der Eisberg meist entlang der Ho¨henlinien der
Meeresoberfla¨chenauslenkung mit der geostrophischen Ozeangeschwindigkeit, sodass
die Relativgeschwindigkeit zwischen der u¨ber den Tiefgang des Eisbergs gemittelten
Ozeangeschwindigkeit uo und der Eisberggeschwindigkeit sehr gering ist. Die ozeani-
sche Schubspannung nach Gleichung (3.13) ha¨ngt quadratisch von dieser Relativge-
schwindigkeit ab und ist daher verschwindend klein.
Die simulierte Drift von IB11 zeigt gute U¨bereinstimmung mit der Beobachtung hin-
sichtlich des Endpunktes und der Richtung der Drift. Daher scheint die Geschwindigkeit
des Eisbergs durch das Modell gut wiedergegeben zu sein. In der Abbildung 5.13 ist
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die Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs IB11 u¨ber die gesamte modellierte Drift
dargestellt.




















Abbildung 5.13: Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs
IB11, der bei ca. 75◦ S gestartet ist.
Zu erkennen ist, dass sich IB11 meist nur mit Geschwindigkeiten von 2 - 4 cm/s bewegt.
Das Maximum bei sehr kleinen und verschwindenden Geschwindigkeiten kommt durch
die Interaktion des Eisbergs mit der Modellku¨stenlinie zustande: Falls der Eisberg das
Modellgebiet verla¨sst, wird nur die zur Ku¨ste tangentiale Geschwindigkeitskomponente
verwendet. Ist danach weiterhin eine Position außerhalb des Modellgebietes die Folge,
so wird der Eisberg auf seine letzte gu¨ltige Position im Modellgebiet mit einer Ge-
schwindigkeit von 0 m/s zuru¨ckgesetzt.
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5.1.2.1 Fehlermaße
Um die Abweichung zwischen den Modelltrajektorien und den Beobachtungen auch
quantitativ erfassen zu ko¨nnen, werden nachfolgend drei Fehlermaße angegeben.
Die ersten beiden entsprechen Standardmaßen. Das dritte Fehlermaß beachtet, dass
Fehler im Verlauf der Simulation akkumulieren ko¨nnen und gewichtet daher zeitlich
weiter vorangeschrittene Abweichungen schwa¨cher.
Zu den Beobachtungszeitpunkten t = 1, ..., N sei die geographische Distanz (in km)
zwischen der modellierten Position und der beobachteten Position eines Eisbergs mit
εt bezeichnet.





welcher sich wegen der Division durch die Zahl der Beobachtungen N nur um eine
Konstante von dem l2-Fehler unterscheidet.







In Anlehnung an Keghouche et al. [2009] ko¨nnen die bei der Eisbergdriftmodellierung
auftretenden Abweichungen εt fu¨r t = 1, ..., N mit linear abfallenden Faktoren
N,N − 1, N − 2, . . . , 1
gewichtet werden. Wird anschließend durch die Summe dieser Faktoren geteilt, welche
der Summe der ersten N natu¨rlichen Zahlen
N(N + 1)
2





(N − t+ 1)εt (5.3)
berechnet werden.
Schon kleine Abweichungen sorgen dafu¨r, dass die simulierte und die beobachtete Boje
anderen a¨ußeren Antrieben ausgesetzt sind. Diese Abweichungen nehmen mit der Zeit
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zu, da der Unterschied der wirkenden Einflu¨sse immer gro¨ßer wird. Durch die gewich-
tete mittlere Abweichung kann der Einfluss dieses Effektes bei der Berechnung eines
Fehlers verringert werden.
Auf der Grundlage der drei definierten Fehlermaße (5.1)-(5.3) ist in Tabelle 5.3 die
Abweichung zwischen den Modellergebnissen und den Beobachtungsdaten angegeben.
Tabelle 5.3: Abweichungen des Referenzmodells von der Beobachtung u¨ber die gesamte Dauer der
Drift.
Modell Boje RMS-Fehler [km] mittl. Fehler [km] gewichteter mittl. Fehler [km]
IB1 9803 233.5575 184.2816 103.9895
IB2 9802 162.4523 145.9391 107.1768
IB3 9835 55.9445 51.3390 40.4595
IB4 9665 842.4917 743.2428 522.3053
IB5 9782 901.4182 783.3584 531.5255
IB6 9834 804.4191 683.7601 446.5956
IB7 9667 477.4810 444.5813 370.1237
IB8 9831 242.6168 224.2814 197.2462
IB9 9781 239.0201 191.4516 133.7014
IB10 8069 537.8953 478.5854 374.8302
IB11 9832 77.9907 74.7513 76.6146
IB12 8057 280.5316 257.5977 277.7372
Bei den teilweise recht hohen Abweichungen sind unter anderem folgende Dinge zu
beachten:
• Der mit der ARGOS Boje 9665 ausgestattete Eisberg war die meiste Zeit der
Drift auf Grund gelaufen, daher die hohe Abweichung zu IB4. Zu Beginn kann
das Modell die beobachtete Drift reproduzieren.
• Die Eisberge IB5 und IB6 verlassen entgegen der Beobachtung die Ku¨ste nicht.
Dies wird in den Variationsla¨ufen weiter untersucht.
• Die Modelleisberge werden u¨ber lange Zeitra¨ume simuliert, um das Modell auf
die Fa¨higkeit zur Wiedergabe der charakteristischen Drift von Eisbergen im Wed-
dellmeer zu untersuchen.
Auf kurzen Zeitskalen liefert das Eisbergmodell unter den gewa¨hlten Einstellungen die
im Folgenden beschriebenen Ergebnisse.
Die geographischen Distanzen εt zwischen den modellierten und den beobachteten Po-
sitionen sind in Abbildung 5.14 fu¨r die ersten Tage der jeweiligen Drift dargestellt.
Die Abweichung des Eisbergs IB12 ist nicht gezeigt. Hier findet in den vorliegenden Da-
ten innerhalb von nur drei Stunden ein großer Sprung von mehr als 2◦ geographischer
La¨nge statt
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lat lon date time
-70.579 -8.158 1-3-99 15:00
-70.365 -10.233 1-3-99 18:00 ,
der nicht mit realistischen Eisberggeschwindigkeiten erkla¨rt werden kann. Es liegen
vermutlich fehlerhafte Daten vor. Dies wurde erst spa¨t erkannt, daher wird der Eisberg
IB12 nachfolgend weiterhin von derselben Position gestartet, bei Darstellungen wie in
Abbildung 5.14 aber vernachla¨ssigt.
Abbildung 5.14: Abweichung der Modelleisberge IB1 bis IB11 von der Beobachtung in den ersten 23
Tagen (∼ 550 h) der jeweiligen Drift. Die rote Linie zeigt die mittlere Abweichung
des Eisbergensembles.
Wie die Abbildung 5.14 zeigt, liegt die mittlere Abweichung der Eisberge IB1 bis IB11
zur beobachteten Position nach 10 Tagen bei knapp unter 50 km. Nach 100 Stunden
liegt die mittlere Abweichung gar noch unter 25 km.
In ihrer Modellstudie arktische Eisberge betreffend kommen Brostro¨m et al. [2009]
auf eine mittlere Abweichung von 35 km nach bereits 72 Stunden. Diese Werte sind
natu¨rlich nicht direkt mit den hier ermittelten Abweichungen zu vergleichen, dennoch
erscheinen die hier berechneten Werte vielversprechend.
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Der Abbildung ist ebenfalls zu entnehmen, dass die meisten modellierten Eisberge we-
sentlich bessere individuelle Abweichungen als die mittlere Abweichung des Eisbergen-
sembles aufweisen; nur drei Eisberge zeigen nach 550 Stunden eine gro¨ßere Abweichung
als die Ensembleabweichung. Die beste U¨bereinstimmung mit der Beobachtung nach
etwa 550 Stunden zeigt IB10, gefolgt von IB9, IB11, IB3, IB8, IB1, IB7 und IB4.
Oberhalb der mittleren Abweichung des Eisbergensembles nach 550 Stunden liegen die
Eisberge IB6, IB5 und IB2, der die gro¨ßte Abweichung aufweist.
Die Abbildung 5.14 illustriert zudem, dass sich die Abweichung zur Beobachtung mit
der Zeit verringern kann.
5.2 Variationsla¨ufe
Es werden nun die Einflu¨sse der einzelnen Antriebsterme auf die Eisbergdrift unter-
sucht. Dazu wird jeweils ein Term ausgeschaltet bzw. variiert und die resultierende
simulierte Drift mit den Simulationsergebnissen des Referenzmodells, die in Abschnitt


































Abbildung 5.15: Dargestellt sind die mit dem Referenzmodell erhaltenen Simulationsergebnisse al-
ler zwo¨lf modellierten Eisberge.
Um eine kompaktere Darstellung als in Abschnitt 5.1.2 erreichen zu ko¨nnen, wird die
Auswertung graphisch anhand von U¨berblicken u¨ber alle zwo¨lf Eisberge durchgefu¨hrt.
Die Effekte der einzelnen Antriebsterme sind in dieser Weise gut zu erkennen. Zum
Vergleich dient die Abbildung 5.15, die einen U¨berblick der Simulationsergebnisse des
Referenzmodells aus Abschnitt 5.1.2 zeigt. Die beobachteten Eisbergtrajektorien sind
grau dargestellt.
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Bei deutlichen Auswirkungen auf einzelne Eisberge wird vereinzelt auch ein quantita-
tiver Fehler angegeben oder ein vergro¨ßerter Ausschnitt der interessierenden Region
gezeigt.
Es sei angemerkt, dass im Laufe der Entwicklung des Eisbergmodells eine Vielzahl an
Testla¨ufen durchgefu¨hrt wurde, von denen an dieser Stelle nur einige angefu¨hrt werden
ko¨nnen.
5.2.1 Einfluss der Oberfla¨chenkra¨fte
Zuna¨chst werden die Schubspannungen durch Ozean, Wind und Meereis untersucht.
Da diese Terme nur auf die Oberfla¨chen eines Eisbergs wirken, werden diese auch als
Oberfla¨chenkra¨fte bezeichnet. Die restlichen beiden Terme, die eine Proportionalita¨t
zur Masse des Eisbergs aufweisen, sind die Corioliskraft und die Hangabtriebskraft.
Diese ko¨nnen als Volumenkra¨fte zusammengefasst werden und sind Gegenstand von
Abschnitt 5.2.2.
Ozeanische Schubspannung




CoρwAo + CdoρwAskin,o) ||uo − u||(uo − u)
(siehe Gleichung (3.13)) aus der Impulsbilanz entfernt, so ist kein Reibunggsterm vor-


































Abbildung 5.16: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwo¨lf modellierten Eisberge mit
im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierter ozeanischer Schubspannung.
Angetrieben durch den Wind bewegen sich die Eisberge daher sehr schnell und werden
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nur an der Ku¨ste gestoppt. Insbesondere die auf dem Nullmeridian gestarteten Eis-
berge sind wesentlich vom Ozean beeinflusst. In Abbildung 5.16 ist das beschriebene
Verhalten dargestellt.
Um den Einfluss des Antriebs durch den Ozean genauer untersuchen zu ko¨nnen, wird
nun die Ozeangeschwindigkeit uo auf 0 m/s gesetzt. Ein Eisberg erfa¨hrt daher keinen



































Abbildung 5.17: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwo¨lf modellierten Eisberge mit
uo = 0 m/s im Vergleich zum Referenzmodell.
Wie der Abbildung 5.17 zu entnehmen ist, ist das Modellergebnis bei deaktivierter
Ozeangeschwindigkeit erstaunlich gut. Die nahe der Neumayer-Station im Januar 1999
gestarteten Eisberge IB4, IB5 und IB6 verlassen nun sogar entsprechend der Beobach-
tungen die Ku¨ste zwischen 20◦ und 30◦ W. Der zuletzt in diesem Bereich gestartete
Eisberg IB12 (1. Ma¨rz 1999) zeigt hingegen ein anderes Verhalten als diese drei Eisber-
ge und verweilt la¨nger an der Ku¨ste, a¨hnlich wie die beobachtete Eisbergtrajektorie.
Die Drift der Eisberge IB1 und IB3, welche auf dem Nullmeridian gestartet wurden,
verla¨uft nun auf der beobachteten Trajektorie, allerdings sind diese Eisberge im Ver-
gleich mit der Beobachtung zu langsam. Insbesondere IB1 legt nur etwa die Ha¨lfte der
beobachteten Strecke zuru¨ck.
Die Eisberge, welche entlang der antarktischen Halbinsel driften, sind ohne Beru¨cksich-
tigung der von FESOM berechneten Ozeangeschwindigkeit uo mit Ausnahme von IB10
und IB11 zu langsam und driften – unter Einfluss des Windes – fru¨her nach Osten.
Wie nach der Beschreibung der Simulationsergebnisse des Referenzmodells zu erwar-
ten, zeigen die Trajektorien der gro¨ßten hier simulierten Eisberge IB11 und IB2 wenig
Vera¨nderung nach Variation des ozeanischen Schubspannungsterms, da diese sta¨rker
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von den Volumenkra¨ften beeinflusst werden.
Insgesamt lassen die bisherigen Simulationen den Schluss zu, dass die Bremsreibung
mit dem Ozean den Großteil der ozeanischen Schubspannung ausmacht.
Die von FESOM simulierte Ozeanstro¨mung, welche den Antrieb der ozeanischen Schub-
spannung darstellt, zeigt aber u¨ber lange Zeitskalen ihren Einfluss:
• Die Eisberge IB4 bis IB6 sowie IB12 werden bei Beru¨cksichtigung der Ozeange-
schwindigkeit uo u¨ber den gesamten Verlauf der Drift na¨her an der Ku¨ste gehalten
und verlassen diese zwischen 20◦ und 30◦ W nicht und
• die restlichen Eisberge sind zumeist schneller.
Zuletzt wird nun der form drag coefficient Co verdoppelt, es wird also
Co = 1.7
verwendet. In Abbildung 5.18 sind die Auswirkungen eines erho¨hten Koeffizienten dar-


































Abbildung 5.18: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwo¨lf modellierten Eisberge mit
einem im Vergleich zum Referenzmodell doppelt so hohen form drag coefficient
Co = 1.7 .
Im Folgenden wird die Windschubspannung untersucht, um die hier gewonnenen Er-








CaρaAa + CdaρaAskin,a) ||ua − u||(ua − u)
(siehe Gleichung (3.14)) aus der Impulsbilanz entfernt, so fehlt einer der wichtigsten


































Abbildung 5.19: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwo¨lf modellierten Eisberge mit
einer im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Windschubspannung.
ist meist stark verku¨rzt, da die Eisberge wesentlich langsamer als in den Simulationen
des Referenzmodells driften.
Zudem driftet IB7 – unter dem Einfluss des ozeanischen Antriebs und der Hangab-
triebskraft – in die entgegengesetzte Richtung. Das Jahresmittel der u¨ber die ersten
190m gemittelten Ozeangeschwindigkeit des Jahres 1999 (siehe Abbildung 2.1) zeigt in
diesem Bereich nach Osten gerichtete Stro¨mungen.
Gut zu erkennen ist die nahezu unvera¨nderte Drift des gro¨ßten simulierten Eisbergs
IB11. Hier zeigt sich erneut, dass der wesentliche Einfluss auf große Tafeleisberge von
der Hangabtriebskraft und der Corioliskraft ausgeu¨bt wird. Variationen der Ober-
fla¨chenkra¨fte zeigen bei großen Tafeleisbergen nur geringe Auswirkungen auf die mo-
dellierte Drift.
Unter einem erho¨hten Einfluss des Windes, welcher durch einen im Vergleich zum
Referenzmodell doppelt so hohen form drag coefficient
Ca = 0.8
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erreicht wird, zeigen die Eisberge eine erho¨hte Geschwindigkeit. Der Eisberg IB1, wel-
cher auf dem Nullmeridian gestartet wurde, liegt nun na¨her an der beobachteten Tra-


































Abbildung 5.20: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwo¨lf modellierten Eisberge mit
einem im Vergleich zum Referenzmodell doppelt so hohen form drag coefficient
Ca = 0.8 .
Die nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge IB4 bis IB6 sowie IB12 zeigen
auch nach Erho¨hen des Windeinflusses keine wesentliche Vera¨nderung.
Schubspannung des Meereises





CiρiAi ||ui − u||(ui − u) ,
im Fall der ”freien” Eisbergdrift gilt hingegen Fi = 0. Wird diese Schubspannung aus
der Impulsbilanz der Eisberge entfernt, so ist nur eine sehr geringe Vera¨nderung im
Vergleich zur Simulation des Referenzmodells festzustellen.
Den gro¨ßten Einfluss u¨bt das Meereis auf Eisberge aus, wenn diese im Meereis ”ein-
gefroren” sind. Dieser Vorgang wird in Abschnitt 5.3.3 fu¨r die zwo¨lf hier simulierten
Eisberge untersucht. Eine kurze Darstellung dieses Einflusses auf einen großen Tafeleis-
berg folgt in Kapitel 6.
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5.2.2 Einfluss der Volumenkra¨fte
Nachdem im vorigen Abschnitt die Oberfla¨chenkra¨fte variiert wurden, werden in die-
sem Abschnitt die Volumenkra¨fte, welche auf den gesamten Eisberg wirken und daher
proportional zur Masse des Eisbergs sind, untersucht. Dies sind die Corioliskraft und
die Hangabtriebskraft aufgrund einer Neigung der Meeresoberfla¨che.
Corioliskraft








































Abbildung 5.21: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwo¨lf modellierten Eisberge mit
einer im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Corioliskraft.
Die Eisberge IB4 bis IB6 sowie IB12 folgen dem Windgeschwindigkeitsfeld (siehe da-
zu Abbildung 2.3) und verlassen die Ku¨ste direkt. Die Corioliskraft ist die essentielle
Komponente bei der beobachteten ku¨stennahen Drift dieser Eisberge.
Auch bei den Eisbergen IB7 bis IB11, die bei ca. 75◦ S starten, ist der fehlende lenkende
Einfluss der Corioliskraft zu erkennen.
Die Abbildung 5.22 zeigt einen vergro¨ßerten Ausschnitt der Eisberge IB1 bis IB3. Die
fehlende Ablenkung nach links aufgrund des fehlenden Einflusses der Corioliskraft ist
bei den Eisbergen IB1 und IB3 offensichtlich. Interessant ist die bisher beste U¨ber-
einstimmung des – im Vergleich zu IB1 und IB3 – gro¨ßeren Eisbergs IB2 mit der
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Abbildung 5.22: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse der Eisberge IB1 bis IB3 mit einer im
Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Corioliskraft.
Beobachtung. Sowohl Richtung, La¨nge als auch Gestalt der Drift sind wesentlich bes-
ser wiedergegeben als im Referenzmodell (vgl. Abbildung 5.2). In Tabelle 5.4 ist diese
Beobachtung quantitativ erfasst. Offenbar fehlen in den Simulationen des Eisbergs IB2
Tabelle 5.4: Abweichungen der simulierten Trajektorie von IB2 von der Beobachtung u¨ber die ge-
samte Dauer der Drift. Dargestellt ist die Abweichung der Referenzsimulation sowie die
Abweichung der Simulation mit deaktivierter Corioliskraft.
Modell Boje RMS [km] mittl. Fehler [km] gewicht. mittl. Fehler [km]
IB2 9802 162.4523 145.9391 107.1768
(Referenz)
IB2 9802 69.1603 64.5034 54.1067
(o. Coriolis)
eine oder mehrere dem Corioliseffekt entgegenwirkende Kra¨fte.
Ein Kandidat hierfu¨r ist z.B. die Hangabtriebskraft. Die Neigung der Meeresoberfla¨che
ist in den FESOM-Simulationen (in dieser Region) mo¨glicherweise unterscha¨tzt.
Wa¨hrend die Volumenkra¨fte bei der Modellierung der Dynamik von Meereis aber von
geringerer Bedeutung gegenu¨ber den Oberfla¨chenkra¨ften sind [Harder, 1996], nimmt
die Bedeutung der Volumenkra¨fte bei Eisbergen mit der Gro¨ße zu, bis sich bei großen
Tafeleisbergen die Bedeutung der beiden Einflu¨sse sogar umkehrt. Eine unterscha¨tzte
Hangabtriebskraft hat daher auf Simulationen dieser Eisberge großen Einfluss, wa¨hrend
die Auswirkungen auf die Simulation der Meereisbedeckung geringer sind.
Auch ist nicht auszuschließen, dass dem Eisbergmodell ein wichtiger physikalischer
Prozess fehlen ko¨nnte, der erst bei großen Tafeleisbergen von Bedeutung ist (siehe da-
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zu Kapitel 7). Zudem stellt die Modellierung von Eisbergen als Punktmasse eine Feh-
lerquelle dar. Diese Annahme ist bei Eisbergen mit großer horizontaler Ausdehnung
mo¨glicherweise nicht mehr haltbar.
Neigung der Meeresoberfla¨che
Wird die Hangabtriebskraft aufgrund einer Neigung der Meeresoberfla¨che (siehe Glei-
chung (3.10))
Fp = −Mg∇η
in der Impulsbilanz der Eisberge vernachla¨ssigt, so hat dies starke Auswirkungen auf


































Abbildung 5.23: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwo¨lf modellierten Eisberge mit
einer im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Hangabtriebskraft.
Tabelle 5.5: Abweichungen der simulierten Trajektorie von IB11 von der Beobachtung u¨ber die
gesamte Dauer der Drift. Dargestellt ist die Abweichung der Referenzsimulation sowie
die Abweichung der Simulation bei Vernachla¨ssigung der Neigung der Meeresoberfla¨che.
Modell Boje RMS [km] mittl. Fehler [km] gewicht. mittl. Fehler [km]
IB11 9832 77.9907 74.7513 76.6146
(Referenz)
IB11 9832 326.6374 312.3919 262.1043
(o. Neigung)
Hervorzuheben ist, dass der Eisberg IB11, welcher der gro¨ßte hier modellierte Eisberg
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ist, durch Vernachla¨ssigung der Hangabtriebskraft seinen wichtigsten Antriebsterm ver-
liert. Dies la¨sst sich der Tabelle 5.5 entnehmen.
Um die Sensitivita¨t der simulierten Eisbergdrifttrajektorien gegenu¨ber der von FE-
SOM berechneten Meeresoberfla¨chenneigung besser einscha¨tzen zu ko¨nnen, wird die
Neigung der Meeresoberfla¨che testweise verdoppelt, wobei die Richtung des Gradien-



































Abbildung 5.24: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwo¨lf modellierten Eisberge mit ei-
ner im Vergleich zum Referenzmodell verdoppelten Neigung der Meeresoberfla¨che.
Die bisher auffa¨lligste A¨nderung zeigen die Eisberge IB4 bis IB6 sowie IB12, welche
nahe der Neumayer-Station starten. Die simulierte Drift liegt nun wesentlich na¨her an
der beobachteten Drift, wobei die Eisberge IB4 bis IB6 die Ku¨ste zwischen 20◦ und 30◦
W verlassen, wa¨hrend der Eisberg IB12, wie beobachtet, la¨nger an der Ku¨ste bleibt.
Durch Anpassung der verschiedenen Schubspannungskoeffizienten kann dieses Verhal-
ten, wie in den vorigen Abschnitten gezeigt, nicht reproduziert werden.
Die Neigung der Meeresoberfla¨che ist daher mo¨glicherweise eine wichtige Komponente
bei der beobachteten Eigenschaft von Eisbergen, die Ku¨stenlinie zwischen 20◦ und 30◦
W zu verlassen. Um genauere Aussagen treffen zu ko¨nnen, sollte die von FESOM pro-
gnostizierte Neigung der Meeresoberfla¨che in Zukunft in fu¨r die Eisbergdrift kritischen
Regionen – wenn mo¨glich – mit Messdaten verglichen werden. Eine durch Datenassi-
milation SSH-optimierte FEOM-Version [Skachko et al., 2008] besteht bereits, deren
berechnete Auslenkung der Meeresoberfla¨che im Bereich des Weddellmeeres auch als
Vergleich dienen ko¨nnte. Der RMS-Fehler zwischen Modellergebnis und Daten konn-
te in dieser Version durch Datenassimilierung von 16 cm auf 2 cm verringert werden
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[Skachko et al., 2008].
Um auszuschließen, dass die in dieser Arbeit verwendete Gla¨ttung der Meeresober-
fla¨chenneigung zu geringe Neigungen zur Folge hat, wurde auch eine Simulation mit
deaktivierter Gla¨ttung durchgefu¨hrt. Diese zeigt allerdings keine realistischeren Tra-
jektorien.
5.3 Erweiterung des Referenzmodells um zusa¨tzliche
physikalische Prozesse
Das Referenzmodell wird nun jeweils einzeln um die anfa¨nglich deaktivierten physika-
lischen Prozesse erweitert, um Aussagen u¨ber deren Wirkung treffen zu ko¨nnen. Wie
zuvor ist der Einfluss jeder zusa¨tzlichen Parametrisierung auf die simulierte Eisbergdrift
graphisch anhand von U¨berblicken u¨ber alle zwo¨lf Eisberge dargestellt. Je nach Para-
metrisierung werden aber vereinzelt die auf einen Eisberg wirkenden (zusa¨tzlichen)
Beschleunigungen oder auch Schmelzraten angegeben.
5.3.1 Wave radiation force
Wird das Referenzmodell um die Parametrisierung des Effektes von Oberfla¨chenwellen
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Abbildung 5.25: Dargestellt ist ein U¨berblick u¨ber alle 12 modellierten Eisberge, der die Auswir-
kungen einer aktivierten wave radiation force zeigt.
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berge eine zusa¨tzliche Abha¨ngigkeit von der Windgeschwindigkeit ua auf. In Abbildung
5.25 ist der Einfluss dieser zusa¨tzlichen Parametrisierung auf die Drift der Eisberge dar-
gestellt.
Der Effekt der zusa¨tzlichen Parametrisierung ist aufgrund ihrer biquadratischen Ab-
ha¨ngigkeit von der Windgeschwindigkeit ua sta¨rker als beispielsweise der Effekt nach
Verdopplung des form drag coefficient Ca der Atmospha¨re in Abschnitt 5.2.
Der Eisberg IB1 zeigt nach Einfu¨hrung der wave radiation force einen la¨ngeren Drift-
weg als die Beobachtung. Da die simulierte Drifttrajektorie der Eisberge IB1 und IB3
aber auf der beobachteten Trajektorie liegt, erscheint die zusa¨tzliche Parametrisierung
vielversprechend.
In Abbildung 5.26 sind exemplarisch die Beschleunigungen dargestellt, die der Eisberg
IB1 im ersten Monat der Drift erfa¨hrt. Deutlich zu sehen ist die dominierende Balance





































Abbildung 5.26: Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB1 im ersten Monat der
Drift.
zwischen dem form drag des Ozeans und der wave radiation force.
Aufgrund von starken Spru¨ngen in den antreibenden Beschleunigungen sind numeri-
sche Oszillationen des form drags zu erkennen. Wie bereits in Abschnitt 3.2.4 erwa¨hnt,
fu¨hren Martin und Adcroft [2010] unter anderem aus diesem Grund einen variablen
Koeffizienten Cwave ≤ 0.12 ein.
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Auch hier erscheint die Verwendung eines zusa¨tzlichen Koeffizienten der wave radiation
force sinnvoll, um den sehr großen Einfluss des Windes zu begrenzen.
5.3.2 Schmelzen von Eisbergen
An dieser Stelle werden die in Abschnitt 3.3 eingefu¨hrten Schmelzraten Mb und Mv so-
wie die Erosionsrate Me angewendet, um mittels einfacher diagnostischer Gleichungen
das Schmelzen von Eisbergen parametrisieren zu ko¨nnen. Das Schmelzen der Eisberge
wird durch Anpassung der Eisbergdimensionen umgesetzt, wie es in Abschnitt 3.3.4
bereits beschrieben ist.


































Abbildung 5.27: Dargestellt ist ein U¨berblick u¨ber alle 12 modellierten Eisberge, der die simulierte
Drift bei aktiviertem Schmelzen zeigt.
Die simulierten Trajektorien zeigen keine großen Vera¨nderungen im Vergleich mit der
Simulation des Referenzmodells. Da die Eisberge durch die Schmelz- und Erosionspro-
zesse an Masse verlieren, ist aber eine Verschiebung der Drift einiger Eisberge nach
rechts zu erkennen, da der Corioliseffekt geringer ist: Dies betrifft etwa den Eisberg
IB1 sowie die Eisberge IB8 und IB9, die nahe 75◦ S starten.
Von besonderem Interesse sind die modellierten Schmelzraten der Eisberge sowie deren
typische Gro¨ßenordnungen. Auf den folgenden beiden Seiten sind in Abbildung 5.28
die Schmelzraten der Eisberge IB1 bis IB6 angegeben. Der Abbildung 5.29 sind die
Schmelzraten der Eisberge IB7 bis IB12 zu entnehmen. Zu jedem Eisberg ist außerdem
der Gesamtvolumenverlust in m3/Tag angegeben.
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x 105 Volumenaenderung [m3 d−1]
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Abbildung 5.28: Dargestellt sind die verschiedenen Schmelzraten (jeweils links) in m/s sowie die
Volumena¨nderung in m3/Tag (jeweils rechts) fu¨r die Eisberge IB1 bis IB6 u¨ber die
Dauer der gesamten modellierten Drift.
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Abbildung 5.29: Dargestellt sind die verschiedenen Schmelzraten (jeweils links) in m/s sowie die
Volumena¨nderung in m3/Tag (jeweils rechts) fu¨r die Eisberge IB7 bis IB12 u¨ber
die Dauer der gesamten modellierten Drift.
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Die Erosionsrate Me hat in den meisten Fa¨llen den gro¨ßten Einfluss, gefolgt von der
turbulenten Schmelzrate Mb und der wesentlich kleineren Schmelzrate Mv.
Die Eisberge IB4 bis IB6 sowie IB12, die nahe der Neumayer-Station starten, zeigen in
dem letzten Teil der Simulation jedoch ho¨here turbulente Schmelzraten als Erosionsra-
ten. Gegen Ende ihrer Drift geraten diese Eisberge in Regionen hoher Meereiskonzen-
trationen, sodass die Erosion aufgrund von Seegang stark geda¨mpft wird.
Die Eisberge IB1 bis IB3 schmelzen noch vor Ende des Jahres 1999. IB1 ist bereits
nach etwa 65 Tagen geschmolzen, IB3 nach mehr als 160 Tagen und IB2 sogar erst
nach mehr als 210 Tagen. In den ersten 150 Tagen verliert Eisberg IB2 meist mehr als
2 · 106m3 pro Tag. Da die Eisberge gegen Ende ihrer Drift an Geschwindigkeit gewin-
nen, steigt hier auch die turbulente Schmelzrate, welche von der Relativgeschwindigkeit
zwischen Ozean und Eisberg abha¨ngt.
Die Erosionsraten im Falle der Eisberge IB7 und IB8 steigen erst gegen Ende der
Drift an, wenn Regionen erreicht werden, in denen freie Drift aufgrund des zuru¨cktre-
tenden Meereises stattfindet. Die Eisberge IB9, IB10 und IB11 driften im Vergleich
jedoch zu Beginn etwas na¨her an der antarktischen Halbinsel. Die prognostizierte Mee-
reiskonzentration entlang der Ku¨ste ist dort in der ersten Ha¨lfte der modellierten Drift
geringer, sodass die Erosion schon fru¨her einsetzt als bei den benachbarten Eisbergen
IB7 und IB8.
5.3.2.1 Stabilita¨tskriterium nach Weeks und Mellor [1978]
Die in Abschnitt 3.3.4 beschriebene Handhabung des Schmelzens hat zur Folge, dass


























Abbildung 5.30: Gezeigt ist die Abnahme der Ho¨he, La¨nge und des Volumens des Eisbergs IB1.
La¨nge der Eisberge durch Erosionsprozesse schneller abnimmt als deren Gesamtho¨he
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aufgrund von turbulentem Schmelzen. Dieses Verhalten ist exemplarisch fu¨r den Eis-
berg IB1 in Abbildung 5.30 dargestellt.
Um hier ein realistischeres Verhalten zu erzielen, sollten Eisberge ab einem gewis-
sen Verha¨ltnis zwischen La¨nge und Gesamtho¨he zur Seite kippen ko¨nnen. Hierzu kann
das Stabilita¨tskriterium von Weeks und Mellor [1978] genutzt werden. Demnach ist die
minimale Voraussetzung fu¨r eine stabile Lage des Eisbergs, dass
L2
9.72H
− 0.095H − 6 m > 0 m
gilt, wobei L und H die La¨nge und Gesamtho¨he des Eisbergs in m sind.
Ein Eisberg kann daher als instabil angesehen werden, falls
L <
√
0.92H2 + 58.32H (5.4)
erfu¨llt ist. Dieses Kriterium wird beispielsweise auch von Bigg et al. [1997] oder Martin
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Abbildung 5.31: Die linke Abbildung zeigt, wie sich die Ho¨he des Eisbergs IB1 bei Verwendung
des Stabilita¨tskriteriums von Weeks und Mellor bis zum Ende seines Bestehens
kontinuierlich verringert. Die rechten beiden Abbildungen zeigen die modifizierten
Schmelzraten sowie die Volumenabnahme des Eisbergs IB1.
Ist Gleichung (5.4) erfu¨llt, wird die Ho¨he des Eisbergs auf die ehemalige La¨nge des
Eisbergs gesetzt, da angenommen wird, dass dieser gekippt ist. Zudem muss die neue
La¨nge so angepasst werden, dass eine Quaderform mit quadratischer Deckfla¨che sowie
das Gesamtvolumen erhalten bleiben. Die Abbildung 5.31 zeigt, wie die Ho¨he des Eis-
bergs IB1 unter Benutzung des Stabilita¨tskriteriums von Weeks und Mellor [1978] nun
kontinuierlich abnimmt.
Es ist zudem zu beobachten, dass sich die Lebensdauer des Eisbergs aufgrund leicht
modifizierter Schmelzraten erho¨ht.
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5.3.2.2 Stranden von Eisbergen (grounding)
Dem Referenzmodell mit aktiviertem Schmelzen wird nun zusa¨tzlich eine Parametri-
sierung des Strandens von Eisbergen in flachen Ku¨stengebieten hinzugefu¨gt.
Ein Eisberg, dessen Tiefgang die Meerestiefe an seiner aktuellen geographischen Po-
sition u¨berschreitet, wird stationa¨r gehalten. Erst wenn der Eisberg durch die ther-
modynamischen Prozesse genug (am Boden) geschmolzen ist, wird eine neue Position
berechnet.
In Verbindung mit der Schmelzparametrisierung ergibt sich durch die Parametrisierung
des Strandens von Eisbergen damit eine einfache Mo¨glichkeit, den Effekt der Topogra-
phie des Meeresbodens auf die Drift von Eisbergen zu studieren.
Da hier nur ein Eisberg (IB10) mit einer Gesamtho¨he von u¨ber 300 m modelliert wird
(siehe Tabelle 5.1), sind die beobachteten Auswirkungen eher gering. Erst bei großen
Tiefga¨ngen macht sich die zusa¨tzliche Parametrisierung bemerkbar.

































Abbildung 5.32: Gezeigt ist die durch die Topographie des Meeresbodens beeinflusste Drift von
IB10 (blau) sowie die unvera¨nderte Drift von IB11.
die zusa¨tzliche Parametrisierung des Strandens von Eisbergen vom Startpunkt der Drift
aus bis etwa 70◦ S wesentlich na¨her an der beobachteten Trajektorie liegt als die vom
Referenzmodell berechnete Trajektorie (vgl. Abbildung 5.10).
Die Simulation von Eisberg IB10, die mit dem Referenzmodell berechnet wurde, zeigt
hier zuna¨chst einen su¨dlicheren Verlauf und verla¨uft spa¨ter na¨her an der antarktischen
Halbinsel, d.h. in flacheren Regionen.
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Bei der Modellierung von Eisbergen mit großem Tiefgang sollte die hier vorgestell-
te Parametrisierung des Strandens von Eisbergen in flachen Ku¨stengebieten verwendet
werden. Zusammen mit der Schmelzparametrisierung ergibt sich zudem eine einfache
Mo¨glichkeit, Eisberge gema¨ß ihres Tiefgangs der Meeresbodentopographie folgen zu
lassen.
5.3.3 Einfrieren von Eisbergen im Meereis
In diesem Abschnitt wird der Einfluss der Parametrisierung des Einfrierens von Eis-
bergen im Meereis untersucht. Der numerische Umgang mit diesem Term ist in Punkt
4.4.3 beschrieben.
Falls ausreichende Meereiskonzentrationen A bzw. Eisha¨rten P vorliegen, d.h. falls
A ≥ 90% und P ≥ Ps
gilt, so bewegt sich der Eisberg mit der Meereisdriftgeschwindigkeit.
Aufgrund der Verwendung einer Regimefunktion setzt der Einfluss des Meereises schon
in geringerem Maße bei kleineren Werten von 86% bzw. Ps − 3000 N/m ein, was bei
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Abbildung 5.33: Dargestellt sind die simulierten Trajektorien der Eisberge IB1 bis IB12 fu¨r ver-
schiedene Schwellenwerte Ps.
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In Testla¨ufen wird nun eine Reihe von Schwellenwerten Ps auf ihre Eignung zur Mo-
dellierung der Eisbergdrift untersucht.
Lichey und Hellmer [2001] verwenden einen Wert von Ps = 13000 N/m. Neben diesem
werden hier die Werte 3000 N/m, 8000 N/m sowie 16000 N/m untersucht. Die sich
jeweils ergebende simulierte Drift ist der Abbildung 5.33 zu entnehmen.
Zuna¨chst ist festzuhalten, dass in den durchgefu¨hrten Simulationen das Meereis einen
eher bremsenden Einfluss auf die simulierte Drift der nahe 75◦S startenden Eisberge
ausu¨bt. Bei hohen Schwellenwerten von u¨ber Ps = 13000 N/m a¨hneln die Trajektorien
den Simulationen des Referenzmodells ohne Parametrisierung des Einfrierens von Eis-
bergen.
Die nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge a¨ndern ihre Drift unter dem Ein-
fluss des Meereises kaum. Die Meereisdriftgeschwindigkeit weist hier a¨hnliche Richtun-
gen auf wie die mit dem Referenzmodell modellierten Eisberggeschwindigkeiten.
In den Simulationen von Lichey und Hellmer [2001], die einen wesentlich gro¨ßeren
Tafeleisberg modellieren, ist das Einfrieren von Eisbergen im Meereis der wesentliche
Antrieb. Dieser Punkt wird in Kapitel 6 noch einmal aufgegriffen.
Bei den hier modellierten kleineren Eisbergen fa¨llt der Einfluss der Parametrisierung
des Einfrierens von Eisbergen im Meereis allerdings geringer aus.
Ein lenkender Einfluss des Meereises auf den Eisberg IB9 ist allerdings zu erkennen.

































Abbildung 5.34: Gezeigt werden die modellierte Drift der Eisberge IB8 und IB9 unter Benutzung
des Schwellenwertes Ps = 13000 N/m sowie die beobachteten Positionen der AR-
GOS Bojen.
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16000 N/m die Spitze der antarktischen Halbinsel, wa¨hrend das Referenzmodell eine
bereits fru¨her nach Osten weisende Drift prognostiziert.
Werden nicht nur die bis zum 31.12.1999 beobachteten Positionen der entsprechen-
den ARGOS Boje 9781 betrachtet, sondern alle aufgezeichneten Positionen bis zum
25.12.2000 (siehe Tabelle 5.1), so zeigt sich, dass die simulierte Drift des Eisbergs IB9
in guter U¨bereinstimmung mit dem – allerdings erst spa¨ter – beobachteten Verhalten
steht. In Abbildung 5.34 ist zur Verdeutlichung ein vergro¨ßerter Ausschnitt der model-
lierten Drift von IB9 (und IB8) unter Benutzung des Schwellenwertes Ps = 13000 N/m
gezeigt. Wa¨hrend der Eisberg IB8 auch unter dem Einfluss des Meereises weiter wie die
ARGOS Boje 9831 nach Osten driftet, so driftet IB9 unter dem Einfluss des Meereises
bis zur Spitze der antarktischen Halbinsel, a¨hnlich wie es die ARGOS Boje 9781 zu
einem spa¨teren Zeitpunkt zeigt.
Um einen Eindruck davon zu bekommen, u¨ber welche Zeitra¨ume des Jahres 1999 der
simulierte Eisberg IB9 im Meereis eingefroren ist, zeigt die Abbildung 5.35 die entlang
der simulierten Trajektorie vorherrschenden Meereisha¨rten P .




















Abbildung 5.35: Gezeigt ist die Meereisha¨rte P entlang der simulierten Drift von IB9.
Zudem ist der verwendete Schwellenwert Ps dargestellt. Wie deutlich zu erkennen ist,
steigt die Meereisha¨rte oft stark an, fa¨llt danach aber auch wieder schnell. Um eine
U¨bergangszone zu erreichen, in der der Einfluss der Parametrisierung des Einfrierens
von Eisbergen im Meereis kontinuierlich zu- bzw. abnimmt, ist daher ein zuna¨chst hoch
erscheinender Wert von 3000 N/m gewa¨hlt worden.
Zwischen Zeitschritt 2500 und Zeitschritt 3000 sind erstmals Meereisha¨rten erreicht,
die zum Einfrieren des Eisbergs IB9 ausreichen.
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Abbildung 5.36: Gezeigt sind die auf IB9 wirkenden Beschleunigungen fu¨r den Zeitraum, in dem
der Einfluss des Meereises beginnt.
In Abbildung 5.36 sind die auf den Eisberg IB9 wirkenden Beschleunigungen fu¨r den
Zeitraum dargestellt, in dem der Einfluss des Meereises einsetzt. Da hier keine Be-
schleunigungen des Meereises berechnet werden, ist nur der Wert der Regimefunktion
0 ≤ r(A,P ) ≤ 1 aus Abschnitt 4.4.3 gezeigt, um den qualitativen Einfluss des Mee-
reises abscha¨tzen zu ko¨nnen. Dieser hier ”frozen” genannte Wert ist in der Abbildung
mit dem Faktor 10−5 skaliert, um dieselbe Gro¨ßenordnung zu erreichen.
Gilt also frozen = 10−5, so driftet der Eisberg mit der Meereisdriftgeschwindigkeit;
falls frozen = 0 zutrifft, kann das Meereis den Eisberg aufgrund zu geringer Mee-
reiskonzentration bzw. -ha¨rte nicht einfrieren. Zwischen Zeitschritt 3500 und 4000 ist
gut zu erkennen, wie der Einfluss des Meereises kontinuierlich abnimmt, was durch die
Regimefunktion erreicht wird.
Zu den anderen Zeitpunkten nimmt der Einfluss der Parametrisierung des Einfrierens
von Eisbergen in Meereis innerhalb weniger Zeitschritte zu bzw. ab und ist daher schwer
zu erkennen.
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Der von Lichey und Hellmer [2001] gegebene Wert Ps = 13000 N/m erweist sich auch
hier als sinnvolle Wahl. Zur Modellierung individueller Eisbergtrajektorien ist aber eine
Anpassung erforderlich.
5.3.4 Einfluss der Gezeiten (Tidenhub)
Abschließend soll in diesem Kapitel der Einfluss der Tiden auf die Eisbergdrift auf
einfache Art und Weise untersucht werden. Aufgrund der in den vorigen Abschnitten
aufgezeigten Sensitivita¨t der simulierten Eisbergtrajektorien – insbesondere Trajekto-
rien großer Tafeleisberge – gegenu¨ber A¨nderungen der Neigung der Meeresoberfla¨che
wird hier nur die zusa¨tzliche Variabilita¨t der Neigung der Meeresoberfla¨che aufgrund
der Gezeiten betrachtet. Die Variabilita¨t der Ozeanstro¨mungen wird vernachla¨ssigt.
Ist die zusa¨tzliche Auslenkung ηtides der Meeresoberfla¨che aufgrund der Gezeiten be-
kannt, so kann eine modifizierte Hangabtriebskraft (siehe Gleichung (3.10)) u¨ber
Fp = −Mg∇(η + ηtides)
berechnet werden.
Da FESOM den Effekt der Gezeiten nicht beachtet, werden zur Bestimmung von
ηtides externe Modelldaten verwendet. Die Daten entstammen dem TPXO7.1
4-Modell
[Egbert & Erofeeva, 2002]. Diese ko¨nnen auf das hier verwendete Rechengitter inter-
poliert und in jedem Zeitschritt aktualisiert werden.
Abbildung 5.37: Dargestellt ist die Amplitude der M2 sea surface height [m], welche von TPXO7.1
berechnet wurde.
4http://polaris.esr.org/ptm index.html [Stand: Juni 2011]
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Die zusa¨tzliche Neigung der Meeresoberfla¨che wird nur fu¨r das Eisbergmodell be-
nutzt. Der Einfluss der Gezeiten setzt sich aus mehreren Bestandteilen (mit verschie-
denen Amplituden) zusammen, die z.B. mit M2, S2, K1 oder O1 bezeichnet sind
[Egbert & Erofeeva, 2002] und sich u¨berlagern.
Die oft gro¨ßte Komponente M2 steht in Zusammenhang mit dem Einfluss des Mondes.
Deren Amplitude ist in Abbildung 5.37 gezeigt und ist auch im Bereich des Weddell-
meeres von nicht zu vernachla¨ssigender Gro¨ßenordnung.
Unter Benutzung der modifizierten Hangabtriebskraft ergibt sich auf den ersten Blick
eine gegenu¨ber der Simulation des Referenzmodells nur wenig vera¨nderte Drift. Einzig
der Eisberg IB10 zeigt einen la¨ngeren Driftweg.
Bei genauer Betrachtung zeigt sich jedoch, dass der gro¨ßte der zwo¨lf hier modellierten
Eisberge, Eisberg IB11, oszillatorische Bewegungen aufgrund der Variabilita¨t der Nei-
gung der Meeresoberfla¨che um die urspru¨nglich berechnete Trajektorie ausfu¨hrt. Die
simulierten Trajektorien weisen hinsichtlich La¨nge und Richtung ansonsten große A¨hn-
lichkeit auf. Aufgrund der spiralfo¨rmigen Bewegung entlang der antarktischen Halbinsel
legt der Eisberg IB11 auf seinem Weg aber im gleichen Zeitraum mehr Strecke zuru¨ck.
Daher ist er im Vergleich mit der Referenzsimulation (siehe Abbildung 5.13) wesentlich
schneller, wie Abbildung 5.38 zu entnehmen ist.






















Abbildung 5.38: Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs
IB11, der bei ca. 75◦ S gestartet ist, unter dem Einfluss der Gezeiten.
Dieser hohe Geschwindigkeitszuwachs ru¨hrt von wesentlich ho¨heren Beschleunigungen
her, welche zur Verdeutlichung in Abbildung 5.39 gegeben sind. Der dominante Einfluss
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Abbildung 5.39: Die Darstellung zeigt die auf IB11 im ersten Monat der Drift wirkenden Beschleu-
nigungen unter dem Einfluss der Gezeiten.
der von den Gezeiten beeinflussten Hangabtriebskraft ist deutlich zu erkennen.
Zusammengefasst la¨sst sich sagen, dass der Einfluss der Gezeiten auf die modellier-
te Drift der Eisberge auf langen Zeitskalen als gering einzuscha¨tzen ist. Auf kurzen
Zeitskalen ist die Drift – insbesondere von großen Eisbergen wie IB11 – aber wesent-
lich von Spiralbewegungen aufgrund der Gezeiten gepra¨gt.
Bei Vernachla¨ssigung der Gezeiten weist der Eisberg IB11 deutlich niedrigere Geschwin-
digkeiten auf, was Einfluss auf die Berechnung der turbulenten Schmelzrate hat. Bei
Vernachla¨ssigung der Tiden wird diese mo¨glicherweise stark unterscha¨tzt.
113
6 Satellitengestu¨tzte Verfolgung von
Eisbergen
Dieses Kapitel zeigt erste Ergebnisse einer weiteren Anwendung des in dieser Arbeit ent-
wickelten Eisbergmodells am Alfred-Wegener-Institut fu¨r Polar- und Meeresforschung
in Bremerhaven.
Zur genaueren Bestimmung der Massenbilanz des antarktischen Eisschildes werden
am Alfred-Wegener-Institut Anstrengungen unternommen, Eisberge per automatischer
Detektion in Radarsatellitenbildern erkennen zu ko¨nnen. Durch Berechnung der Ober-
fla¨che der Eisberge in den Satellitenbildern und Abscha¨tzung ihrer Dicke soll der Bei-
trag von Eisbergen an der Massenbilanz des antarktischen Eisschildes genauer beziffert
werden [Wesche & Dierking, 2010].
Das manuelle Verfolgen von Eisbergen anhand von Satellitenbildern gestaltet sich sehr
mu¨hsam. Insbesondere kleinere Eisberge, die im Gegensatz zu großen Tafeleisbergen
keine charakteristische Form aufweisen, sind schwer voneinander zu unterscheiden.
Da zwischen Satellitenbildern derselben Region typischerweise zeitliche Lu¨cken auftre-
ten, ko¨nnte das Eisbergdriftmodell eine erste Scha¨tzung abgeben, in welchem Bereich
der verfolgte Eisberg zu finden ist. Außerdem wa¨re eine Ru¨ckverfolgung des betrach-
teten Eisbergs zum Kalbungsort mithilfe des Driftmodells wu¨nschenswert, um genaue-
re Aussagen zur Dicke des Eisbergs u¨ber Ho¨heninformationen des Eisschelfgebietes
treffen zu ko¨nnen [Wesche & Dierking, 2010]. Dies wu¨rde auch die Genauigkeit der
Abscha¨tzung des Anteils von Eisbergen an der Massenbilanz des antarktischen Eis-
schildes erho¨hen.
Der Nutzen eines Eisbergmodells fu¨r die oben genannten Zwecke wird unter Beteili-
gung des Verfassers in Zukunft untersucht werden.
Nachfolgend sind erste Simulationen eines sehr großen Tafeleisbergs gezeigt, die von Dr.
Christine Wesche (AWI) mit dem in dieser Arbeit vorgestellten Eisbergmodell durch-
gefu¨hrt und mit manuell bestimmten Satellitendaten verglichen wurden.
Tabelle 6.1: In der Tabelle sind die Dimensionen und die Masse des Eisbergs D18 gegeben. Zudem
sind die Angriffsfla¨chen des form drag und des skin drag durch Ozean und Atmospha¨re
aufgefu¨hrt.




19800 304 1.01 · 1014 4.98 1.04 392.04
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Bei dem Eisberg handelt es sich um den Eisberg D18, dessen Dimensionen in Tabelle
6.1 gegeben sind. Dieser ist wesentlich gro¨ßer als die im vorigen Kapitel modellierten
zwo¨lf Eisberge.
Das hier benutzte Eisbergmodell entspricht dem Referenzmodell mit aktivierter Schmelz-
parametrisierung. Die Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis ist
zuna¨chst deaktiviert.
In Abbildung 6.1 sind neben den im Jahr 2006 beobachteten Positionen von D18 die
erhaltenen Simulationsergebnisse dargestellt. Im Hintergrund der Darstellung ist die
Bodentopographie nach dem RTopo Datensatz [Timmermann et al., 2010] gezeigt.
Abbildung 6.1: Dargestellt sind die beobachteten Positionen des Eisbergs D18 (farbige Kreise).
Ausgehend von diesen Punkten werden Modelleisberge gestartet, deren Trajektorien
dieselbe Farbe wie der Startpunkt aufweisen und bis zum 31.12.2006 berechnet
werden. Du¨nne schwarze Linien kennzeichnen die Differenz von tatsa¨chlichen zu
modellierten Positionen (farbige Sterne).
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6 Satellitengestu¨tzte Verfolgung von Eisbergen
• Farbige Kreise zeigen die beobachteten Positionen des Eisbergs D18 an, welche
aus ENVISAT1 Wide Swath Satellitenbildern bestimmt wurden. An diesen Punk-
ten wird jeweils ein Modelleisberg mit den Eigenschaften von D18 gestartet und
dessen Drift bis zum 31.12.2006 simuliert. Die Farbe der simulierten Trajektorie
stimmt mit der Farbe des Startpunktes u¨berein.
• Die farbigen Sterne zeigen modellierte Positionen zu Zeitpunkten, an denen die
na¨chste aus Satellitenbildern ermittelte tatsa¨chliche Position von D18 vorliegt.
Die modellierte und die wahre Position sind mit du¨nnen schwarzen Linien ver-
bunden.
Kurze du¨nne Verbindungslinien weisen daher auf eine gute Vorhersage hin, lange Ver-
bindungslinien illustrieren große Unterschiede zwischen Beobachtung und Modellvor-
hersage. Es ist deutlich zu sehen, dass sich insbesondere in der zweiten Ha¨lfte der Drift
die modellierte Driftrichtung von der tatsa¨chlichen Richtung unterscheidet. Außerdem
ist die modellierte Geschwindigkeit nur gering.
Durch Anpassung der Schubspannungskoeffizienten werden die modellierten Drifttra-
jektorien nur unwesentlich beeinflusst. Dieses Verhalten la¨sst sich mit den Ergebnissen
des vorigen Kapitels erkla¨ren: Der wesentliche Einfluss auf große Tafeleisberge wird
(zumindest in eisfreien Regionen) von den Volumenkra¨ften ausgeu¨bt. Die Oberfla¨chen-
kra¨fte haben auf große Tafeleisberge, anders als bei kleineren Eisbergen, geringeren
Einfluss.
Abschließend wird das Modell nun um die Parametrisierung des Einfrierens von Eis-
bergen im Meereis erweitert. Hier ist ein Schwellenwert Ps = 10000 N/m gewa¨hlt.
Die Auswirkungen auf die simulierte Drift von D18 sind in Abbildung 6.2 dargestellt.
Der Abbildung ist der große Einfluss der Parametrisierung zu entnehmen. Die Mo-
delleisberge erfahren nun einen wesentlich ho¨heren Antrieb. Die Driftrichtung a¨hnelt
den Simulationen von Lichey und Hellmer [2001], die die Drift von C7, einem wei-
teren Tafeleisberg, beginnend im Jahr 1990 modellieren. Der Startzeitpunkt der dort
modellierten Drift von C7 ist mit dem hier gewa¨hlten Startzeitpunkt von D18 – mit
Ausnahme des Jahres – vergleichbar.
Allein durch Verwendung der Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Mee-
reis ist die beobachtete Drift von D18, der im Gegensatz zu C7 eine bereits fru¨her
stark nach Norden weisende Driftrichtung zeigt, wahrscheinlich nicht zu reproduzieren.
Das Geschwindigkeitsfeld des Meereises weist zwischen den Jahren keine solch großen
A¨nderungen der Richtung auf.
Wie in der vorliegenden Arbeit gezeigt wurde, ko¨nnten bei der Drift von D18 folgende
Punkte ebenfalls eine wichtige Rolle spielen und sollten daher u¨berpru¨ft werden:
• Die einzige Volumenkraft, die einen Antrieb von Tafeleisbergen darstellt, ist die
Hangabtriebskraft. Sollte die Neigung der Meeresoberfla¨che durch FESOM un-
1http://envisat.esa.int [Stand: Juni 2011]
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Abbildung 6.2: Dargestellt sind die beobachteten Positionen des Eisbergs D18 (farbige Kreise) sowie
modellierte Positionen (farbige Sterne) unter Verwendung der Parametrisierung des
Einfrierens von Eisbergen im Meereis.
terscha¨tzt sein, so fehlt ein wichtiger Antrieb von großen Eisbergen wie D18. Diese
Kraft ko¨nnte den fehlenden Antrieb darstellen, der von Lichey und Hellmer [2001]
bei der Modellierung eines Tafeleisbergs vergleichbarer Gro¨ße festgestellt wurde.
• D18 weist aufgrund seiner Dicke einen großen Tiefgang auf und ist daher mo¨gli-
cherweise von der Bodentopographie beeinflusst (vgl. die Ho¨henlinien der Abbil-
dung 6.2). Hier sollte die Option des Strandens von Eisbergen aktiviert werden.
• Mo¨glicherweise ist das Eisbergmodell um einen weiteren physikalischen Prozess
zu erweitern, um das beobachtete Verhalten reproduzieren zu ko¨nnen. Siehe hier-
zu Kapitel 7.
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7 Fazit und Ausblick
In dieser Arbeit wurde ein dynamisch-thermodynamisches Eisbergmodell als Erweite-
rung des Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modells FESOM entwickelt. Da Eisberge ”on-
line”, parallel zu den Berechnungen von FESOM, modelliert werden, ko¨nnen in Zukunft
Wechselwirkungen zwischen Eisbergen und ihrer Umgebung besser untersucht werden
als dies in einem ”oﬄine”-Modell mo¨glich ist. Bei einer fru¨heren AWI-Modellstudie
von Lichey und Hellmer [2001] wurde die Drift des Tafeleisbergs C7 (nur) in einem
Nachbearbeitungsschritt simuliert.
In seiner jetzigen Form erlaubt das Eisbergmodell bereits die Quantifizierung von
Schmelzraten und wirkender Beschleunigungen auf antarktische Eisberge. Zudem ko¨n-
nen einige physikalische Einblicke gewonnen werden:
Wa¨hrend Oberfla¨chenkra¨fte wie die Windschubspannung oder die ozeanische Schub-
spannung großen Einfluss auf die Drift von kleineren Eisbergen ausu¨ben, sind Eisberge
mit zunehmender Gro¨ße sta¨rker dem Einfluss der Volumenkra¨fte, d.h. der Hangab-
triebskraft und der Corioliskraft, unterworfen. Bei sehr großen Tafeleisbergen ist die
Hangabtriebskraft – zumindest in eisfreien Regionen – der wesentliche Antrieb.
In Regionen hoher Meereiskonzentration ist der Antrieb durch die Parametrisierung des
Einfrierens von Eisbergen im Meereis wesentlich fu¨r die Bewegung großer Tafeleisberge,
wie von Lichey und Hellmer [2001] bereits festgestellt wurde. Die Dynamik kleinerer
Eisberge unterscheidet sich insofern von der großer Tafeleisberge, dass die Drift kleine-
rer Eisberge auch ohne die Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis
bereits in vielversprechender Art wiedergegeben werden kann.
Der von Lichey und Hellmer [2001] beobachtete fehlende Antrieb in ihren Simulationen
des großen Tafeleisberg C7 ist nach den Ergebnissen der vorliegenden Arbeit mo¨glicher-
weise auf eine zu geringe Hangabtriebskraft zuru¨ckzufu¨hren.
Auch die Drift kleinerer Eisberge ist an kritischen Punkten, etwa nahe der antark-
tischen Ku¨ste zwischen 20◦ und 30◦ W, stark von der prognostizierten Neigung der
Meeresoberfla¨che abha¨ngig.
Die Unterschiede zwischen der modellierten und der beobachteten Drift des großen
Tafeleisbergs D18 ko¨nnten auch durch weitere – im Eisbergmodell dieser Arbeit nicht
repra¨sentierte – physikalische Prozesse zu erkla¨ren sein. Mo¨gliche Erweiterungen des
Eisbergmodells sind denkbar:
• Es wird vermutet1, dass Tafeleisberge bzw. die unter ihnen liegende Wassersa¨ule
1http://geosci.uchicago.edu/research/iceberg drift research.shtml [Stand: Juni 2011]
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dem Taylor-Proudman Effekt [Pedlosky, 1987] unterworfen sein ko¨nnten. Wie
Pedlosky [1987] beschreibt, kann in einfachen Experimenten nachgewiesen wer-
den, dass eine rotierende Flu¨ssigkeit bei kleinen Rossby-Zahlen unter einem re-
lativ zur Flu¨ssigkeit bewegten Ko¨rper eine sogenannte Taylor-Sa¨ule bildet. Diese
Wassersa¨ule bildet mit dem Ko¨rper unter bestimmten Voraussetzungen eine Ein-
heit und ist in horizontaler Richtung nicht-divergent [Pedlosky, 1987].
Ein Tafeleisberg ko¨nnte daher nicht nur durch direkten Kontakt mit dem Mee-
resboden in seiner Richtung beeinflusst werden, sondern schon fru¨her durch die
Eigenschaft der unter ihm liegenden Wassersa¨ule, A¨nderungen der Wassertiefe zu
vermeiden. Diese A¨nderungen wu¨rden eine horizontale Konvergenz bzw. Diver-
genz der Wassersa¨ule bedeuten.
Eine Beschreibung dieses Vorgangs ist bisher nicht in Eisbergmodellen umgesetzt
worden, ko¨nnte bei der Modellierung von großen Tafeleisbergen aber eine Rolle
spielen. Die modellierte Drift von D18 fu¨hrt in Regionen geringerer Wassertie-
fe (siehe die Bodentopographie in Abbildung 6.2). Der Taylor-Proudman Effekt
tra¨gt mo¨glicherweise zur beobachteten, nach Norden weisenden Komponente der
Driftrichtung bei.
• In einer aktuellen Arbeit zeigt Turnbull [2010] den Einfluss atmospha¨rischer
Druckgradienten auf Eisberge, die eine große horizontale Ausdehnung aufweisen
und damit an verschiedenen Seitenfla¨chen einem unterschiedlichen Luftdruck aus-
gesetzt sind. Dieser Einfluss ist mo¨glicherweise nur auf einige Regionen der Ant-
arktis, sogenannte ”iceberg parking lots” oder ”iceberg graveyards”, beschra¨nkt
[Turnbull, 2010]. Eine Umsetzung im Eisbergmodell ko¨nnte helfen, den allgemei-
nen Einfluss atmospha¨rischer Druckgradienten zu bestimmen.
Mit dem an FESOM gekoppelten Eisbergmodell steht ein nu¨tzliches Werkzeug zur
Verfu¨gung, das viele mo¨gliche Anwendungen hat:
• Durch Ru¨ckkopplung der berechneten Schmelzraten in das zugrundeliegende Finite-
Elemente-Meereis-Ozean-Modell ko¨nnte in Zukunft die Su¨ßwasserverteilung auf-
grund von driftenden Eisbergen simuliert werden und der modellierte Kreislauf
des Wassers weiter geschlossen werden. Dazu mu¨ssten Eisberge aufgrund des
Fehlens eines Eisschildmodells in FESOM beispielsweise nach einer statistischen
Verteilung (siehe z.B. die Ha¨ufigkeitsverteilung der Gro¨ßenklassen 1 bis 10 in Ta-
belle 1.1) im Modell gestartet werden. Die in diesem Fall typischerweise hohe und
variable Zahl modellierter Eisberge wu¨rde eine Modifizierung des Fortran-Codes
und Benutzung von verketteten Listen anstelle vorgegebener Arrays fester Gro¨ße
erfordern (siehe Anhang A).
Durch Ru¨ckkopplung der berechneten Schmelzraten in FESOM ko¨nnte der Ein-
fluss des modifizierten Su¨ßwassereintrags auf die Ozeanzirkulation und die Mee-
reisbedeckung auf langen Zeitskalen bestimmt werden, a¨hnlich wie es beispiels-
weise Martin und Adcroft [2010] untersuchen.
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7 Fazit und Ausblick
• Zusammen mit dem Schmelzwasser werden dem Ozean Sedimente bzw. Eisen-
partikel zugefu¨gt, welche Auswirkungen auf das Wachstum von Phytoplankton
haben [Schwarz & Schodlok, 2008]. Dieser Effekt ko¨nnte durch Kopplung des Eis-
bergmodells mit einem Biologie-Modul, welches sich am Alfred-Wegener-Institut
in der Entwicklung befindet, untersucht werden.
• In einer aktuellen Modellstudie mit dem Los Alamos Meereismodell (CICE2)
untersuchen Hunke und Comeau [2011] die Auswirkungen, die Eisberge auf die
Meereisbedeckung ausu¨ben. Hierzu wurde die Impulsbilanz des Meereismodells
um einen Schubspannungsterm erweitert, der bei Vorhandensein eines Eisbergs
zum Aufha¨ufen des Eises (ridging) oder zu offenen Wasserfla¨chen fu¨hrt.
Die großskaligen Unterschiede der Verwendung dieser rein dynamischen Parame-
trisierung des Einflusses von Eisbergen auf Meereis sind gering, thermodynami-
sche Effekte gilt es noch zu untersuchen [Hunke & Comeau, 2011].
Das in dieser Arbeit entwickelte Eisbergmodell liefert bereits vielversprechende Ergeb-
nisse und Einblicke in die Dynamik und Thermodynamik von antarktischen Eisbergen.
Wa¨hrend ein Großteil der vorliegenden Arbeit in der Entwicklung des Eisbergmodells,
einer passenden numerischen Umsetzung sowie in einer geeigneten Implementierung
mit Fortran bestand, ist das Potential des Modells mit der hier durchgefu¨hrten Aus-
wertung noch nicht erscho¨pft. Durch die Auslegung des Eisbergmodells als zusa¨tzliche
Komponente von FESOM ero¨ffnet sich fu¨r die Zukunft eine Vielzahl von Anwendungs-
gebieten, in denen die Ru¨ckwirkungen von Eisbergen auf ihre Umwelt und letztlich auf
das gesamte Weltklima untersucht werden ko¨nnen.
2http://climate.lanl.gov/Models/CICE/ [Stand: Juni 2011]
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A Umsetzung in Fortran
Das Eisbergmodell ist, wie das zugrundeliegende Meereis-Ozean-Modell FESOM, in
Fortran90 geschrieben und berechnet, zum Teil parallel u¨ber MPI, mehrere Eisberge
wa¨hrend eines FESOM-Laufes.
Fortran90 ist keine objektorientierte Sprache, ermo¨glicht aber modulares Program-
mieren. Das Eisbergmodell beinhaltet ein Modul iceberg params, welches als reiner
Datenbereich genutzt wird. Dadurch kann aus anderen Modulen oder Subroutinen ein-
fach auf einige Variablen des Eisbergmodells zugegriffen werden. Das Eisbergmodul
befindet sich in der Datei icb modules.F90.
Die Routinen bezu¨glich der Dynamik und Thermodynamik finden sich in den Dateien
icb dyn.F90 sowie in icb thermo.F90.
Die Datei icb step.F90 umfasst unter anderem die Hauptroutine iceberg step des
Eisbergmodells.
Einige Routinen zum Finden des Elementes, in dem sich der Eisberg befindet, sowie
weitere wichtige Hilfsroutinen sind in der Datei icb elem.F90 untergebracht.
Insgesamt umfassen diese fu¨nf Dateien u¨ber 2200 Zeilen Programmcode.
In der Hauptroutine von FESOM (diese befindet sich in der Datei fesom main.F90)
wird das Eisbergmodell direkt nach Berechnung eines Zeitschrittes des Ozeans

162 call ocean_step
call iceberg_calculation !compute icebergs

 
aufgerufen. Die Berechnung des Meereiszeitschrittes sowie die Kopplung zwischen Mee-
reis und Ozean hat zu diesem Zeitpunkt bereits stattgefunden. Die Zahl am linken
Seitenrand des Codefragmentes gibt die Zeilennummer in der Datei fesom main.F90
an. Diese Angaben ko¨nnen sich – auch auf den folgenden Seiten – von der endgu¨ltigen
Modellversion leicht unterscheiden.
Die wichtigsten Variablen des Eisbergmodells werden am Ende eines jeden FESOM-
Laufes gesichert, sodass ein restart nach Beendigung eines Modelllaufes durchgefu¨hrt
werden kann. Der Aufruf der entsprechenden Routine erfolgt nach der Speicherung der
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call iceberg_out !save variables for iceberg restart

 
Dies sind die einzigen gro¨ßeren A¨nderungen, die in einer bestehenden FESOM-Instal-
lation vorgenommen werden mu¨ssen, um diese um die neuen Eisbergfunktionalita¨ten
zu erweitern. Das Einrichten gestaltet sich daher sehr einfach. Das Einrichten des Eis-
bergmodells sowie weitere kleinere notwendige A¨nderungen wie das Setzen von Pfaden
ist im Detail in Anhang B dargestellt.
In der Datei icb step.F90 findet sich die Subroutine iceberg calculation. In dieser
wird das Eisbergmodul u¨ber
8 use iceberg_params
eingebunden, sodass wichtige Variablen aller modellierten Eisberge verfu¨gbar sind.
Nachdem u¨berpru¨ft wurde, ob ein restart vorliegt, folgt, wie in Codefragment A.1
angegeben, der Aufruf der Haupt-Eisbergroutine iceberg step.













Der Za¨hler ib la¨uft hier u¨ber die Zahl der zu modellierenden Eisberge ib num, welche
in dem Eisbergmodul festgelegt ist. Erst wenn der aktuelle FESOM-Zeitschritt istep
das Startdatum calving day(ib) des Eisbergs ib erreicht hat, wird dieser im Modell
gestartet.
Das Datum ist in bereits vergangenen Tagen seit FESOM-Start gegeben. Demnach
entspricht beispielsweise
calving day(ib) = 14.5
dem Startdatum 15. Januar, 12:00 Uhr, falls FESOM am 1. Januar gestartet wird.
Nun folgt der Aufruf der Haupt-Eisbergroutine iceberg step. Falls mehrere Schrit-
te des Eisbergmodells pro FESOM-Zeitschritt durchgefu¨hrt werden sollen, kann dies
mit einem entsprechenden Wert fu¨r steps per FESOM step im Eisbergmodul festgelegt
werden. Als Standard ist




Der Routine iceberg step werden alle Parameter, welche zur Berechnung des Eisbergs
ib beno¨tigt werden, u¨bergeben. Dies ist angedeutet durch ”. . . ”. Innerhalb dieser Rou-
tine werden die dynamischen Gleichungen gelo¨st sowie die Thermodynamik berechnet.
Zudem finden hier die Ausgaben der Berechnungen statt, die anschließend beispiels-
weise in MATLAB1 ausgewertet werden ko¨nnen. Einige dafu¨r hilfreiche Routinen, die
wa¨hrend der vorliegenden Arbeit entstanden, sind auf der beigefu¨gten DVD zu finden.
Im Folgenden wird das Eisbergmodul na¨her beschrieben. Anschließend folgen die Erla¨ute-
rungen zur Hauptroutine iceberg step des Eisbergmodells.
A.1 Das Eisbergmodul
Die Variablen des Eisbergmoduls haben das zugeteilte Attribut ”save”, sodass jeweils
der aktuelle Wert bis zur na¨chsten A¨nderung gespeichert ist.
Da mehrere Eisberge berechnet werden sollen, sind die meisten Variablen mit dem
Attribut dimension(ib num) versehen und sind daher Felder der La¨nge ib num. Dies
mag, insbesondere bei konstanten Werten, verwundern, verleiht aber die Mo¨glichkeit,
Eisberge verschiedenster Art insbesondere zu Testzwecken zu modellieren. Ein Eisberg-
modul mit typischen Werten ist in dem Codefragment A.2 vorgestellt.
Aus Speichergru¨nden sollten bei einer großen Zahl von Eisbergen in Zukunft nur die
wichtigsten Parameter (als Array) im Modul auftauchen. Die Eintra¨ge des Moduls wer-
den nun in der Reihenfolge ihres Erscheinens beschrieben.
Der Za¨hler ib num sowie das Startdatum calving day wurden bereits beschrieben.
Es folgen nun die Dimensionen der zu modellierenden Eisberge: Die Ho¨he height ib
sowie die La¨nge length ib und Breite width ib der Eisberge mu¨ssen vorgegeben wer-
den, daraus berechnet das Modell die Eintauchtiefe, das Volumen sowie die Masse der
betrachteten Eisberge. In dieser Version des Modells muss die La¨nge mit der Breite des
Eisbergs u¨bereinstimmen, da von einer quadratischen Deckfla¨che ausgegangen wird.
Anschließend mu¨ssen die geographischen Startkoordinaten lon deg, lat deg in Dezi-
malgrad angegeben werden. Die entsprechenden Werte in Radiant werden vom Modell
berechnet. Der Eintrag find iceberg elem gegen Ende des Moduls ist auf .true.
gesetzt und sorgt dafu¨r, dass beim ersten Aufruf von iceberg step das 2D-Element
iceberg elem der Triangulierung gesucht wird, in dem sich der entsprechende Eisberg
mit geographischen Koordinaten lon deg, lat deg befindet. Nachdem das Eisbergele-
ment gefunden wurde, gilt find iceberg elem=.false. und die kostenintensive Ele-
mentsuche, welche eine Schleife u¨ber alle 2D-Elemente der Triangulierung darstellt,
wird nicht mehr benutzt. Aufgrund der vergleichsweise geringen Geschwindigkeit von
Eisbergen reicht es wa¨hrend der Laufzeit des Modells zumeist aus, nur die Nachbarele-
mente nach der neuen Eisbergposition zu durchsuchen.
1http://www.mathworks.de/ [Stand: Mai 2011]
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Codefragment A.2: Das Eisbergmodul iceberg params

module iceberg_params
2 i mp l i c i t none
save
4
i n t eg e r , parameter : : ib_num=2
6 r ea l , dimension ( ib_num ) : : calving_day=(/ 14 .5 , 15 .5 /)
8 ! ======== Jan99 i c e b e r g s ( Schodlok /Hellmer paper ) ======== !
!
10 r ea l , dimension ( ib_num ) : : height_ib = (/ 231 .5 , 289 .4 /) !
r ea l , dimension ( ib_num ) : : length_ib = (/ 250 .0 , 1180 .0 /) !
12 r ea l , dimension ( ib_num ) : : width_ib = (/ 250 .0 , 1180 .0 /) !
r ea l , dimension ( ib_num ) : : lon_deg = (/ 0 .352 , 0 .243 /) !
14 r ea l , dimension ( ib_num ) : : lat_deg = (/ −54.752 ,−55.466 /) !
! ==========================================================!
16
! ========= Lichey & Hellmer va lu e s ========= !
18 !
r ea l , dimension ( ib_num ) : : Co= 0.85 !
20 r ea l , dimension ( ib_num ) : : Ca= 0 .4 !
r ea l , dimension ( ib_num ) : : Ci= 1 .0 !
22 r ea l , dimension ( ib_num ) : : Cdo_skin= 0.0005 !
r ea l , dimension ( ib_num ) : : Cda_skin= 0.0025 !
24 ! =========================================== !
r ea l , dimension ( ib_num ) : : conc_sill=0.90 !
26 r ea l , dimension ( ib_num ) : : P_sill=13000. !
l o g i c a l : : l_freeze = . false . ! use f r e e z i n g ?
28 ! =========================================== !
l o g i c a l : : l_melt = . false . ! use mel t ing ?
30 ! =========================================== !
l o g i c a l : : l_wave = . false . ! use wave rad .?
32 ! =========================================== !
l o g i c a l : : l_tides = . false . ! use t i d e s ?
34 ! =========================================== !
36 r ea l , dimension ( ib_num ) : : rho_icb=850.0 ! S i l v a e t a l .
r ea l , dimension ( ib_num ) : : rho_h2o=1027.5
38 r ea l , dimension ( ib_num ) : : rho_air=1.293
r ea l , dimension ( ib_num ) : : rho_ice=910.0 !Timmermann
40
cha ra c te r ( 1 0 0 ) : : IcebergRestartPath=’/path/iceberg . restart ’
42
! ========== Numerics ( dont have to be changed ) ========== !
44
i n t e g e r : : steps_per_FESOM_step = 1
46 l o g i c a l : : l_semiimplicit = . true . ! f a l s e : adams−ba s h f o r t h
! f o r c o r i o l i s
48 r e a l : : semiimplicit_coeff = 1 .0 ! 1 .0 f u l l y imp l i c i t ,
! 0 .5 no damping
50 r e a l : : AB_coeff = 1.53 ! 1 .5 o r i g i n a l AB,
! 1.53 s t a b i l i z e d
52
! ======= nothing has to be changed below t h i s l i n e ====== !
54
r ea l , dimension ( ib_num ) : : u_ib , v_ib
56 i n t eg e r , dimension ( ib_num ) : : iceberg_elem
l o g i c a l , dimension ( ib_num ) : : find_iceberg_elem = . true .
58 r ea l , dimension ( ib_num ) : : f_u_ib_old , f_v_ib_old





Im Anschluss ko¨nnen die Schubspannungskoeffizienten, genauer die Koeffizienten der
form und skin drags, angegeben werden. Die Koeffizienten des ozeanischen und des at-
mospha¨rischen form drags sind mit Co bzw. mit Ca bezeichnet. Die entsprechenden skin
drag Koeffizienten sind als Cdo skin und Cda skin angegeben. Zudem ist der Schub-
spannungskoeffizient des Meereises mit Ci bezeichnet. Die hier angegebenen Werte sind
Lichey und Hellmer [2001] entnommen und finden im Referenzmodell (siehe Abschnitt
5.1.1) Verwendung.
Im Modul folgen die Parameter, welche die Parametrisierung des Einfrierens von Eis-
bergen im Meereis festlegen. Die Konzentration conc sill=0.90 bestimmt die kritische
Eiskonzentration, ab der Eisberge dem vollen Einfluss des Meereises unterworfen sind,
sollte die Eisha¨rte den Schwellenwert von P sill=13000. u¨bersteigen. Zu beachten
ist, dass aufgrund der Verwendung der Regimefunktion (4.40) bei obiger Wahl der
Parameter schon bei Konzentrationen
A > 90%− 4% = 86%
und Eisha¨rten
P > Ps − 3000N/m = 10000N/m
der Einfluss des Meereises auf Eisberge durch beginnendes Festfrieren einsetzt. Dies ist
bei Wahl der entsprechenden Parameter zu beachten. Die Parametrisierung kann u¨ber
l freeze = .true. aktiviert werden. Das Referenzmodell benutzt diese Parametrisie-
rung zuna¨chst nicht.
Im Modul folgen einige Boolean-Werte, mit denen sich weitere physikalische Prozesse
hinzuschalten lassen. Dies betrifft das Schmelzen von Eisbergen (l melt), die wave
radiation force (l wave) sowie den Effekt der Gezeiten (l tides). Diese Prozesse sind
zuna¨chst deaktiviert und werden einzeln untersucht.
Im Anschluss sind die zu benutzenden Dichten fu¨r Eisberge (rho icb), Ozean (rho h2o),
Atmospha¨re (rho air) und Meereis (rho ice) anzugeben. Diese sollten, bis auf die
Eisbergdichte, in Zukunft aus FESOM-Modulen ausgelesen werden, damit die Modelle
konsistent sind.
Nach Angabe des Pfades, in dem die Datei iceberg.restart nach Beendigung eines
Modelllaufes angelegt werden soll, um bei Bedarf die Simulation fortsetzen zu ko¨nnen,
folgen Einstellungen bezu¨glich des numerischen Verfahrens.
Diese haben sich in zahlreichen Simulationen als robust erwiesen und ko¨nnen bei Bedarf
gea¨ndert werden. Der Parameter steps per FESOM step gibt an, wieviele Schritte des
Eisbergmodells pro FESOM-Zeitschritt ausgefu¨hrt werden sollen. Eine Angabe von
steps per FESOM step=45 ha¨tte bei dem hier genutzten FESOM-Zeitschritt von 45
min eine Zeitschrittweite von 60 s fu¨r das Eisbergmodell zur Folge.
Ist l semiimplicit=.true. gewa¨hlt, so wird der Coriolisterm mit der semi-impliziten
Methode aus Abschnitt 4.1.1 und einem Koeffizienten semiimplicit coeff diskreti-
siert. Dieser Koeffizient wurde in Abschnitt 4.1.1 als α eingefu¨hrt.
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Ist hingegen l semiimplicit=.false., so kommt die Adams-Bashforth-Methode aus
Abschnitt 4.1.3 zum Einsatz. Hierbei ist
AB coeff = (3/2 + εAB) ,
sodass ein Wert von AB coeff=1.53 einer Wahl von εAB = 0.03 entspricht.
Gegen Ende des Moduls folgen die Geschwindigkeitskomponenten des Eisbergs u ib
und v ib sowie das jeweils aktuelle 2D-Element iceberg elem, in welchem sich der
Eisberg aufha¨lt. Zudem sind fu¨r die Adams-Bashforth-Methode die Coriolisbeschleuni-
gungen f u ib old, f v ib old aus dem Zeitschritt n−1 gespeichert. Hier du¨rfen keine
A¨nderungen vorgenommen werden, da das Ende des Moduls als reiner Speicherbereich
gedacht ist.
A.2 Die Hauptroutine iceberg step: Aufbau und
Parallelisierung
Die Hauptroutine iceberg step befindet sich in der Datei icb step.F90.
Zuna¨chst wird in diesem Abschnitt der Aufbau der Routine beschrieben, wobei nur die
wichtigsten Zeilen als Codefragmente dargestellt sind. An entsprechender Stelle wird
erla¨utert, wie das Message Passing Interface MPI eingesetzt wird. Anschließend wer-
den die benutzten Subroutinen genauer vorgestellt.
Zu Beginn werden die aktuelle Eintauchtiefe depth ib, das Volumen volume ib und
die Masse mass ib des jeweiligen Eisbergs berechnet. Dies geschieht in jedem Zeit-
schritt, da sich die Dimensionen des Eisbergs sowie dessen Eintauchtiefe im thermody-
namischen Teil der Routine in jedem Zeitschritt a¨ndern ko¨nnen. Außerdem werden die
geographischen Koordinaten durch Multiplikation mit
rad = pi/180◦
in Radiant umgerechnet. Die umgerechneten Koordinaten sind mit lon rad und lat rad
bezeichnet.
Ist die berechnete Masse des Eisbergs sehr gering, so wird die Routine verlassen, da
der Eisberg in diesem Fall im letzten Zeitschritt komplett geschmolzen ist:

depth_ib = -height_ib * rho_icb/rho_h2o
132 volume_ib= length_ib * width_ib * height_ib
mass_ib = volume_ib * rho_icb
134 lon_rad = lon_deg*rad
lat_rad = lat_deg*rad
136
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In den Simulationen weist ein Eisberg typischerweise im letzten Zeitschritt, bevor er
komplett geschmolzen ist und
mass ib ≤ 10−6kg
gilt, noch ein Volumen von wenigen m3 auf. Eisberge werden daher nie mit sehr gerin-
gen Massen modelliert.
Beim ersten Aufruf der Routine wird das 2D-Element iceberg elem der Triangulie-
rung gesucht, in welchem sich der jeweilige Eisberg befindet. Um eine Singularita¨t
am Nordpol aufgrund der dort zusammenlaufenden La¨ngengrade zu vermeiden, rech-
net FESOM intern auf einem rotierten Gitter, bei welchem sich diese Singularita¨t auf
Gro¨nland befindet, die su¨dliche Singularita¨t aber weiterhin auf dem antarktischen Kon-
tinent liegt. Die Routine g2r rechnet die geographischen Koordinaten in diese rotierten
Koordinaten um:

152 if (find_iceberg_elem) then
!grid is rotated
154 call g2r(lon_rad , lat_rad , lon_rad , lat_rad)
lat_deg=lat_rad/rad !rotated lat in degree
156 lon_deg=lon_rad/rad !rotated lon in degree
158 !find LOCAL element where the iceberg starts:






Anschließend kann mit der Routine point in triangle das Eisbergelement gefun-
den werden. Diese Routine besteht im Wesentlichen aus einer Schleife u¨ber alle 2D-
Elemente der Triangulierung und einem Test, ob die Funktionswerte der drei zugeho¨ri-
gen Basisfunktionen an der Position des Eisbergs zwischen 0 und 1 liegen. Ist dies
erfu¨llt, so liegt die Eisbergposition in dem betrachteten Element. Liegt die Position des
Eisbergs nicht in dem betrachteten Element, so sind Funktionswerte kleiner 0 und/oder
gro¨ßer 1 aufgrund der Implementierung der Basisfunktionen als bilineare Ebenen die
Folge.
Jeder der 32 Prozessoren ruft die Routine point in triangle auf. Im Extremfall
ko¨nnen drei Prozessoren das gefundene Eisbergelement zu einem ihrer lokalen Ele-
mente za¨hlen – na¨mlich dann, wenn die drei Knoten des Elementes zu drei verschie-
denen Prozessoren geho¨ren. Die anderen Prozessoren zeigen mit einer Ru¨ckgabe von
iceberg elem=0 an, dass die Position des Eisbergs nicht in ihrem Bereich des Mo-
dellgebietes liegt. Die logische Variable i have element hat damit fu¨r maximal drei
Prozessoren den Wert .true.:

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Um eine eindeutige Zuordnung des Elementes, in dem sich der Eisberg befindet, zu
nur einem Prozessor zu erreichen, wird der Prozessor gewa¨hlt, dem der erste Knoten
des Elementes zugeordnet ist. Dies wird u¨ber das Array elem2D nodes(1,:) erreicht,
das zu jedem lokalen Element den lokalen Index des ersten Knotens zuru¨ckgibt. Ist
dieser Index kleiner oder gleich der lokalen Anzahl myDim nod2D von 2D-Knoten, so ist
der Knoten dem Prozessor zugeteilt. Ist der Index jedoch gro¨ßer als myDim nod2D, so
geho¨rt der Knoten nur zu den Kommunikationsknoten des Prozessors:

162 if(i_have_element) then
i_have_element= elem2D_nodes(1,iceberg_elem) <= myDim_nod2D
164 iceberg_elem=myList_elem2D(iceberg_elem) !global now
end if




170 end if !find_iceberg_elem

 
Das Array myList elem2D wird von FESOM bereitgestellt und ordnet lokalen Elemen-
ten den globalen Index zu. Dieser globale Index wird u¨ber die Routine com integer
anschließend kommuniziert, sodass dieser allen beteiligten Prozessoren bekannt ist. Die-
ser Index wird im Folgenden immer zur Entscheidung daru¨ber genutzt werden, welcher
Prozessor die Berechnungen bezu¨glich eines Eisbergs durchzufu¨hren hat.
Die Routine com integer wurde mit typischen MPI-Befehlen wie z.B. MPI RECV und
MPI SEND umgesetzt.
Ein abschließendes find iceberg elem = .false. sorgt dafu¨r, dass die aufwendige
Elementsuche nur einmal zu Beginn der Simulation durchgefu¨hrt wird. Verla¨sst spa¨ter
ein Eisberg ein Element und tritt in ein neues u¨ber, so wird nur in den umliegenden
Dreiecken gesucht.
Nun folgt der eigentliche Berechnungsteil der Hauptroutine. Das Element, in dem sich
der Eisberg befindet, kann sich gegen Ende eines Zeitschrittes durch die berechnete Eis-
bergdrift a¨ndern. Im zweiten und den darauf folgenden Zeitschritten ist daher an dieser
Stelle zuna¨chst nicht bekannt, welchem Prozessor das Eisbergelement zuzurechnen ist.
Folglich ist die logische Variable i have element zu Beginn auf .false. gesetzt (siehe
Codefragment A.3).
Codefragment A.3: Wahl des Prozessors
224 !flag for MPI
i_have_element=.false.
226 !if element and first node belong to this processor...
if(local_idx_of(iceberg_elem) > 0 .and. &
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Wenn das Eisbergelement zu den lokalen Elementen mehrerer Prozessors geho¨rt, wird
anhand des ersten Knotens dieses Elementes entschieden, welcher Prozessor die dynami-
schen und thermodynamischen Berechnungen durchzufu¨hren hat. Fu¨r diesen Prozessor
gilt i have element=.true., alle anderen Prozessoren gelangen nicht in die entspre-
chende if-Schleife, sodass fu¨r diese Prozessoren weiterhin i have element=.false.
gilt. Der Vorteil der hier vorgestellten Methode zur Festlegung des Prozessors ist, dass
beim Auswerten von Arrays an der Stelle des Eisbergs keine Kommunikation durch-
gefu¨hrt werden muss, da die beno¨tigten Daten dem Prozessor zur Verfu¨gung stehen.
Da nur der globale Index des Eisbergelementes gespeichert und kommuniziert wird,
ist eine Abbildung zum Umrechnen von globaler auf lokale Nummerierung vonno¨ten.
Das Array local idx of ist fu¨r jeden Prozessor verschieden und gibt den lokalen Index
eines globalen Elementes an. Dieses Array ist als Abbildung local idx of() zu ver-
stehen, welche einem globalen Elementindex auf jedem Prozessor den entsprechenden
lokalen Index zuordnet. Die Subroutine global2local, welche diese Arrays erzeugt,
ist in Abschnitt A.4.1 erkla¨rt.
Der Prozessor, der in die if-Schleife gelangt ist, berechnet nun die Dynamik und Ther-
modynamik des Eisbergs:

232 call iceberg_dyn(new_u_ib , new_v_ib , u_ib , v_ib , ...)

 
Aufgrund des großen Umfangs ist diese Routine separat in Abschnitt A.3 erkla¨rt.
Ru¨ckgabewerte sind unter anderem die neuen Eisberggeschwindigkeitskomponenten
new u ib und new v ib sowie die aktualisierten Dimensionen des Eisbergs, die sich
durch Schmelzprozesse gea¨ndert haben ko¨nnen. Zur Berechnung der neuen Geschwin-
digkeit ist die Gla¨ttung des Gradienten der Meeresoberfla¨che nach Gleichung (4.38)
sowie die Regimefunktion zum Einfrieren im Meereis nach Gleichung (4.40) ebenfalls
in dieser Routine implementiert.
Es folgt die Berechnung der Trajektorie des Eisbergs:

call trajectory(lon_rad ,lat_rad , u_ib ,v_ib , &
254 new_u_ib ,new_v_ib , ...)

 
Aus der alten und der neuen Geschwindigkeit wird nach Gleichung (4.30) in der Subrou-
tine trajectory ein Verschiebungsvektor berechnet. Mit diesem kann nach Gleichung
(4.31) die neue Position (lon rad,lat rad) des Eisbergs bestimmt werden.
Wie bereits erwa¨hnt, kann ein Eisberg nach einer Positionsa¨nderung von einem Ele-
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ment in ein Nachbarelement u¨bergetreten sein. Die Subroutine find new iceberg elem
durchsucht nur die lokalen Nachbarelemente, um das neue Eisbergelement zu finden:

256 iceberg_elem=local_idx_of(iceberg_elem) !local
call find_new_iceberg_elem( iceberg_elem , &




Hat der Eisberg das Element nicht verlassen, so la¨sst die Subroutine dieses unvera¨ndert.
Sollte die Routine die neue Eisbergposition keinem lokalen Nachbarelement zuordnen
ko¨nnen, so hat der Eisberg das Modellgebiet verlassen oder ist zwischen den Gebieten
zweier Prozessoren gewechselt.
Dies zeigt der Parameter left mype mit einem positiven Wert an.
Befand sich der Eisberg ”weit” entfernt von der Ku¨ste, d.h. in einem Element ohne
Ku¨stenknoten, so hat der Eisberg zwischen den zwei Zeitschritten das Gebiet von ei-
nem Prozessor in das Gebiet eines anderen Prozessors verlassen. In diesem Fall wird
das Element wie im ersten Zeitschritt mittels einer Schleife u¨ber alle 2D-Elemente der
Triangulierung gesucht. Diese Suche mit anschließender Kommunikation vollzieht die
Subroutine iceberg elem4all:

call iceberg_elem4all(iceberg_elem , lon_deg , lat_deg)

 
Befand sich der Eisberg jedoch in einem Element mit Ku¨stenknoten, so wird zuna¨chst
versucht mittels der Routine parallel2coast u¨ber eine zur Ku¨ste tangentiale Ge-
schwindigkeit wie in Abschnitt 4.4.1 eine Position im Modellgebiet zu berechnen.
Sollte auch die Berechnung der tangentialen Geschwindigkeit nicht dafu¨r sorgen, dass
der Eisberg in einem der lokalen Nachbarelemente bleibt, so werden mit der Routine
iceberg elem4all alle 2D-Elemente u¨berpru¨ft.
In selten Fa¨llen ist die Eisbergposition nach dieser Prozedur noch immer keinem Ele-
ment zuzuordnen. Dann wird der Eisberg auf seine letzte gu¨ltige Position mit einer
Geschwindigkeit von 0m/s zuru¨ckgesetzt und kann von dort wieder beschleunigt wer-
den.
Gegen Ende der Routine wird ein Array arr mit wichtigen Parametern wie z.B. der
Position, der Geschwindigkeit und den Dimensionen des Eisbergs von dem Prozessor
gefu¨llt, der die entsprechenden Berechnungen durchgefu¨hrt hat. Fu¨r diesen Prozessor
gilt i have element=.true., fu¨r alle anderen Prozessoren gilt an dieser Stelle hingegen
i have element=.false. Der Aufruf

284 call com_values(i_have_element , arr , iceberg_elem)

 
kommuniziert dieses Array arr mit Werten des Typs real sowie den globalen Index
iceberg elem (Typ integer) des Eisbergelementes, sodass alle Prozessoren u¨ber die-
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selben Ergebnisse verfu¨gen.
Die Routine wurde so implementiert, dass der Prozessor mit Identifikationsnummer
mype = 0 von allen Prozessoren zuna¨chst u¨ber eine MPI RECV-Anweisung den logischen
Wert i have element empfa¨ngt, die restlichen Prozessoren senden diesen Wert an ent-
sprechender Stelle mittels MPI SEND-Anweisungen.
Der Prozessor, fu¨r den i have element=.true. gilt, schickt das mit den Ergebnissen
des Zeitschrittes gefu¨llte Array arr sowie das globale Element, in dem sich der Eisberg
am Ende des Zeitschrittes befindet, an den Prozessor 0.
Anschließend ko¨nnen die Variablen des Eisbergmodells u¨ber zwei broadcast-Anwei-
sungen
Codefragment A.4: Auszug aus der Routine com values in der Datei icb elem.F90
CALL MPI_BCAST(arr ,15, MPI_DOUBLE_PRECISION ,0,MPI_COMM_WORLD ,&
516 MPIerr)




allen beteiligten Prozessoren durch Angabe von MPI COMM WORLD zur Verfu¨gung gestellt
werden (siehe Codefragment A.4).
Im na¨chsten Zeitschritt kann nun wieder anhand der Zugeho¨rigkeit des ersten Kno-
tens des Eisbergelementes zu den lokalen Knoten eines Prozessors entschieden wer-
den, welcher Prozessor die Berechnungen durchzufu¨hren hat. Durch die broadcast-
Anweisungen sind auch bei Wechsel des Prozessors alle wichtigen Variablen des Eis-
bergmodells bekannt. Um Kommunikationskosten zu sparen, ko¨nnte nur beim U¨ber-
gang zwischen zwei Prozessoren kommuniziert werden. Aufgrund der kleinen kommuni-
zierten Arraygro¨ße ist die wesentlich einfachere Implementierung u¨ber eine broadcast-
Anweisung aber gerechtfertigt.
Zuletzt sei in diesem Punkt bemerkt, dass in dieser Arbeit Eisberge nur im Weddell-
meer simuliert werden, dessen Modellregion bei Wahl von 32 Prozessoren nur von zwei
Prozessoren berechnet wird (siehe Abbildung 2.7). Zur Zeit wartet der Großteil der
Prozessoren meist auf die Prozessoren, die die dynamischen und thermodynamischen
Berechnungen durchzufu¨hren haben. Eine gleichzeitige Simulation vieler Eisberge in
verschiedenen Regionen der Antarktis wu¨rde die Zahl der wartenden Prozessoren ver-
ringern.
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A.3 Die Subroutine iceberg dyn
Dieser Abschnitt beschreibt die Subroutine iceberg dyn in der Datei icb dyn.F90,
welche die Dynamik und Thermodynamik eines Eisbergs berechnet.
Zu Beginn der Routine werden die Geschwindigkeiten des Ozeans, der Atmospha¨re
und des Meereises an der Position des Eisbergs bestimmt, anschließend werden die
Meereisdicke und -konzentration aus den entsprechenden Arrays ausgelesen.
Die Geschwindigkeitskomponenten des Ozeans uo ib und vo ib werden u¨ber die Auf-
rufe

52 !OCEAN VELOCITY uo_ib , vo_ib
call iceberg_avvelo(uo_dz ,vo_dz ,depth_ib ,iceberg_elem)
54 call FEM_3eval(uo_ib ,vo_ib ,lon ,lat ,uo_dz ,vo_dz ,iceberg_elem)

 
bestimmt. Die Routine iceberg avvelo berechnet an den drei Knoten des Eisberg-
elementes iceberg elem die bis zur Eintauchtiefe depth ib des Eisbergs gemittelte
horizontale Geschwindigkeit des Ozeans. Das Ergebnis sind zwei Arrays uo dz und
vo dz mit jeweils drei Eintra¨gen. Zum Knoten i des Eisbergelementes gibt
(uo dz(i), vo dz(i))
die berechnete horizontale Ozeangeschwindigkeit an.
Die Routine FEM 3eval berechnet, wie in Abschnitt A.4.2 beschrieben, aus den drei
Geschwindigkeitsvektoren in den Ecken des Eisbergelementes eine Geschwindigkeit
(uo ib,vo ib) an der Position (lon, lat) des Eisbergs.
Das Vorgehen der Subroutine iceberg avvelo wird im Folgenden beschrieben.
Fu¨r jeden 2D-Knoten i = 1, 2, 3 des Eisbergelementes werden die 3D-Knoten bestimmt,
welche unterhalb dieses Knotens liegen. Die Ozeangeschwindigkeit ist fu¨r jeden 3D-
Knoten durch das Array uf gegeben, wobei die erste Ha¨lfte des Arrays die Geschwin-
digkeiten in zonaler Richtung entha¨lt, die zweite Ha¨lfte hingegen die Geschwindigkeiten
in meridionaler Richtung. Die Variable displ3 ist so gewa¨hlt, dass sie die no¨tige Ver-
schiebung im Array zur Bestimmung der meridionalen Geschwindigkeiten angibt.
Es kann nun unterhalb eines 2D-Knotens i des Eisbergelementes eine Mittelung der
Ozeangeschwindigkeiten durch Integration und anschließende Division durch die Tiefe
des Eisbergs erhalten werden.
Die Integration muss u¨ber mehrere Schichten des Ozeans durchgefu¨hrt werden, welche
durch die 3D-Knoten festgelegt sind. Ein Teilintegral einer Schicht, welche zwischen
den 3D-Knoten n up und n low liegt, kann u¨ber
0.5 ·
(
uf(n up) + uf(n low)




dz = abs(coord nod3D(3, n up)− coord nod3D(3, n low))
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den Abstand der beiden Knoten beschreibt. Bei der Berechnung des Teilintegrals in
Gleichung (A.1) wird ausgenutzt, dass die Ozeangeschwindigkeit aufgrund der in FE-
SOM genutzten linearen Basisfunktionen in vertikaler Richtung linear zwischen 3D-
Knoten verla¨uft.
Die Eisbergtiefe liegt meist zwischen den z-Koordinaten zweier 3D-Knoten. Um nur
u¨ber den Eisbergtiefgang zu integrieren, wird durch lineare Interpolation eine Ozeange-
schwindigkeit an der Unterseite des Eisbergs ermittelt, mithilfe dieser wie in Gleichung
(A.1) das letzte Teilintegral berechnet werden kann.
Ein Aufsummieren aller Teilintegrale und anschließende Division durch depth ib lie-
fert die u¨ber den Eisbergtiefgang gemittelten horizontalen Ozeangeschwindigkeiten
(uo dz(i), vo dz(i)) der Knoten i = 1, 2, 3 des Eisbergelementes.
Die horizontalen Geschwindigkeiten der Atmospha¨re (ua ib, va ib) und des Meerei-
ses (ui ib, vi ib) ko¨nnen direkt an der Position (lon, lat) des Eisbergs ausgewertet
werden,

56 !ATMOSPHERIC VELOCITY ua_ib , va_ib
call FEM_eval(ua_ib ,va_ib ,lon ,lat ,u_wind ,v_wind ,iceberg_elem)
58
!ICE VELOCITY ui_ib , vi_ib
60 call FEM_eval(ui_ib ,vi_ib ,lon ,lat ,u_ice ,v_ice ,iceberg_elem)

 
wobei die Arrays u wind,v wind,u ice und v ice die Wind- und Meereisdriftgeschwin-
digkeiten zu den lokalen 2D-Knoten angeben. Die Subroutine FEM eval, welche im
Gegensatz zu FEM 3eval komplette 2D-Felder bzw. deren zugeho¨rige Finite-Elemente-
Darstellung auswertet, ist in Abschnitt A.4.2 beschrieben.
Es folgen nun die Bestimmung der Meereisdicke hi ib und -konzentration conci ib an
der Position des Eisbergs sowie die damit verbundene Meereisha¨rte P ib nach Hibler
[1979]:

64 !ICE THICKNESS (CONCENTRATION) hi_ib , conci_ib
hi_ib3 = m_ice(elem2D_nodes(:,iceberg_elem))
66 conci_ib3 = a_ice(elem2D_nodes(:,iceberg_elem))
call FEM_3eval(hi_ib ,conci_ib ,lon ,lat ,hi_ib3 ,conci_ib3 , &
68 iceberg_elem)
P_ib = 20000. * hi_ib * exp(-20.*(1- conci_ib ))

 
Zuna¨chst werden zwei Arrays hi ib3 und conci ib3 mit jeweils drei Eintra¨gen erhal-
ten, welche die Meereisdicke und -konzentration in den Ecken des Eisbergelementes
iceberg elem beinhalten. Die Subroutine FEM 3eval wird erneut verwendet, um aus
den Werten in den Eckpunkten des Elementes einen entsprechenden Wert der Meereis-
dicke hi ib und -konzentration conci ib an der Position des Eisbergs zu erhalten. Es
folgt die Bestimmung der Meereisha¨rte nach Gleichung (3.16).
Neben den Geschwindigkeiten des Ozeans, der Atmospha¨re und des Meereises sind die
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Angriffsfla¨chen zu bestimmen, an denen die in Abschnitt 3.2.3 eingefu¨hrten Schubspan-
nungsterme wirken. Die Subroutine compute areas berechnet diese unter der Annahme
eines quaderfo¨rmigen Eisbergs mit quadratischer Deckfla¨che:

call compute_areas(Ao, Aa, Ai, Ad, depth_ib , &
72 height_ib , length_ib , width_ib , hi_ib)

 
Die Ru¨ckgabewerte Ao, Aa und Ai stellen die Angriffsfla¨chen von Ozean, Wind und Mee-
reis dar, welche in den entsprechenden form drags zum Einsatz kommen. Die Fla¨che
Ad findet in den skin drags von Ozean und Atmospha¨re Verwendung.
Es sei bemerkt, dass durch A¨ndern dieser Routine auf einfache Weise auch andere
Eisberggeometrien verwendet werden ko¨nnten. Diese A¨nderung mu¨sste dann an ent-
sprechender Stelle des Codes beim Schmelzen von Eisbergen Beachtung finden.





kann die horizontale Beschleunigung (au ib, av ib) berechnet werden, die der Eisberg
in diesem Zeitschritt erfa¨hrt. Der Aufruf von iceberg acceleration
Codefragment A.5: Berechnung der Beschleunigung
78 call iceberg_acceleration(au_ib ,av_ib , Ao,Aa,Ai,Ad, &
uo_ib ,vo_ib ,ua_ib ,va_ib ,ui_ib ,vi_ib ,&
80 u_ib ,v_ib , mass_ib , fcoriolis , &
Ci,Ca,Co, Cda_skin ,Cdo_skin , ... )

 
berechnet alle Terme, die auf der rechten Seite von Gleichung (4.24) im Falle einer
semi-impliziten Diskretisierung des Coriolisterms mit ∆t multipliziert werden (siehe
Codefragment A.5).
Hier werden also alle Beschleunigungen berechnet. Der Tideneffekt wird, falls akti-
viert, in dieser Routine durch Anpassung der Neigung der Meeresoberfla¨che beachtet.
Die Gla¨ttung der Neigung der Meeresoberfla¨che ist in dieser Routine ebenfalls beach-
tet. Weitere Variationen, etwa das Hinzufu¨gen neuer Kra¨fte, ko¨nnen in dieser Routine
einfach implementiert werden.
Danach wird die Geschwindigkeit des Eisbergs aktualisiert,

102 new_u_ib = u_ib + au_ib * dt_ib
new_v_ib = v_ib + av_ib * dt_ib

 
wobei die neue Geschwindigkeit als (new u ib, new v ib) zwischengespeichert wird. Im
Falle der semi-impliziten Methode zur Diskretisierung des Coriolisterms wird noch die
Matrixmultiplikation aus Gleichung (4.26) durchgefu¨hrt.
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A.3 Die Subroutine iceberg dyn
Kommt hingegen die Adams-Bashforth-Methode zur Diskretisierung des Coriolisterms
zum Einsatz, so berechnet der Aufruf von iceberg acceleration in Codefragment A.5
alle Terme, die auf der rechten Seite von Gleichung (4.13) mit ∆t multipliziert werden
– unter Beachtung der impliziten Diskretisierung der ozeanischen Schubspannung. Da
nur ein Term der ozeanischen Schubspannung im Zeitschritt n + 1 diskretisiert wird,
folgt eine im Vergleich zu Gleichung (4.26) modifizierte Matrixmultiplikation.
Wie in Abschnitt 4.4.3 eingefu¨hrt, wird das Einfrieren von Eisbergen im Meereis durch
eine kontinuierliche Zunahme des Einflusses der Meereisdriftgeschwindigkeit implemen-
tiert. Der folgende Codeausschnitt A.6 zeigt die Implementierung, die in der vorliegen-
den Arbeit gewa¨hlt wurde.
Codefragment A.6: Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis
154 call iceberg_frozen(frozen_in , P_sill ,P_ib , conc_sill ,conci_ib )
156 new_u_ib = (1-frozen_in) * new_u_ib + frozen_in * ui_ib
new_v_ib = (1-frozen_in) * new_v_ib + frozen_in * vi_ib

 
Der Aufruf von iceberg frozen berechnet, falls das Einfrieren im Meereis aktiviert
ist, den Wert der Regimefunktion r(A,P ) aus Gleichung (4.40), sodass
frozen in = factor(P ib, P sill, P sill− 3000.0) (A.2)
∗ factor(conci ib, conc sill, conc sill− 0.04) (A.3)
Durch den Parameter frozen in kann die zuvor berechnete Eisberggeschwindigkeit
(new u ib, new v ib) mit der Driftgeschwindigkeit (ui ib, vi ib) des Meereises gewich-
tet werden.
Der dynamische Teil ist hiermit beendet.
Der Aufruf der thermodynamischen Subroutinen findet an geeigneter Stelle, falls ak-
tiviert, ebenfalls in der Subroutine iceberg dyn statt, da hier die meisten no¨tigen
Variablen bereits berechnet bzw. ausgelesen sind. Die Subroutinen zur Berechnung der
Thermodynamik finden sich in der Datei icb thermo.F90.
Beim thermodynamischen Teil wird zuna¨chst die Meeresoberfla¨chentemperatur (sea
surface temperature, SST ) sst ib und der -salzgehalt (sea surface salinity, SSS ) sss ib
an der Position des Eisbergs aus den Arrays Tsurf und Ssurf, die FESOM liefert, be-
rechnet. Im Anschluss berechnet die Routine iceberg meltrates die Schmelzraten
M b, M v und M e nach Gleichung (3.29), (3.31) und (3.34):

call FEM_eval( sst_ib ,sss_ib ,lon_rad ,lat_rad , &
92 Tsurf ,Ssurf ,iceberg_elem)
call iceberg_meltrates(M_b ,M_v ,M_e , u_ib ,v_ib , uo_ib ,vo_ib ,&




A Umsetzung in Fortran
An dieser Stelle ko¨nnten alternative Schmelzratenberechnungen, etwa abha¨ngig vom
Salzgehalt sss ib, durchgefu¨hrt werden.
Daraufhin werden die Dimensionen des Eisbergs, wie in Abschnitt 3.3.4 beschrieben,
aktualisiert,

96 call iceberg_newdimensions( depth_ib ,height_ib ,length_ib , &
width_ib ,M_b ,M_v,M_e, ...)

 
wobei Volumen und Masse des Eisbergs zu Beginn des na¨chsten Zeitschritts neu berech-
net werden. Ist ein Eisberg geschmolzen, so wird dies hier erkannt und die Hauptroutine
iceberg step verlassen.
Der thermodynamische Teil ist hiermit beendet. Einige Subroutinen, die zuvor ohne
genaue Erla¨uterung benutzt wurden, werden nun dargestellt.
A.4 Weitere ausgewa¨hlte Subroutinen
In diesem Abschnitt werden weitere Subroutinen im Detail beschrieben, welche zuvor
schon zum Einsatz kamen. Die wichtigsten Subroutinen, die im Laufe der Entwicklung
des Eisbergmodells entstanden sind, sind in der vorliegenden Arbeit damit umfassend
erkla¨rt.
A.4.1 Umrechnung zwischen globalen und lokalen Elementindices
Um zu entscheiden, welcher Prozessor die Dynamik und Thermodynamik eines Eis-
bergs zu berechnen hat, wird der globale Index des Elementes, in dem sich der Eisberg
am Ende des Zeitschrittes aufha¨lt, unter allen beteiligten Prozessoren kommuniziert.
In jedem Zeitschritt wird u¨berpru¨ft, welche Prozessoren das entsprechende Element
zu ihren lokalen Elementen za¨hlen. Da dies bis zu drei Prozessoren sein ko¨nnen, wird
eine eindeutige Zuordnung durch Wahl des Prozessors erreicht, der den ersten Knoten
des Elementes zu seinen lokalen 2D-Knoten za¨hlt. Die Abbildung, die den globalen
Elementindex auf den lokalen Index eines jeden Prozessors umrechnet, wird wie folgt
erhalten.
Nachfolgend ist ein Ausschnitt aus der Subroutine global2local gezeigt, welche sich










A.4 Weitere ausgewa¨hlte Subroutinen
Das Array myList elem2D wird von FESOM bereitgestellt und rechnet lokale Elemente-
Indices in die globale Nummerierung um. Mit einer Do-Schleife u¨ber die Zahl der lo-
kalen Elemente myDim elem2D wird die geforderte inverse Abbildung leicht erhalten:
Das Array local idx of ordnet dem globalen Elementindex den lokalen Index auf
dem jeweiligen Prozessor zu. Geho¨rt das Element nicht zu den lokalen Elementen des






wird fu¨r jeden Prozessor ein eigenes Array local idx of angelegt.
A.4.2 FEM eval und FEM 3eval
Um Arrays bzw. deren zugeho¨rige Finite-Elemente-Darstellung an der Position des
Eisbergs auswerten zu ko¨nnen, wurde die Subroutine FEM eval implementiert. Diese
findet sich in der Datei icb elem.F90.
Da oftmals Vektorfelder ausgewertet werden, beispielsweise die horizontale Meereis-
driftgeschwindigkeit (u ice, v ice), ist die Subroutine so angelegt, dass ihr zwei Kom-
ponenten field u und field v u¨bergeben werden ko¨nnen:

!=================================================================
76 ! e v a l u a t e s a g iven FEM v e c t o r f i e l d at l o ca t i on lon , l a t ( rad ian t )
! OUT: u a t i b , v a t i b (u and v component at l o ca t i on o f i c e b e r g )
78 ! IN : lon , l a t ( po s i t i on o f i c e b e r g in rad ian t )
! f i e l d u , f i e l d v (u and v components o f vec t or f i e l d )
80 ! elem ( the LOCAL element the i c e b e r g l i e s in )
!=================================================================





Ru¨ckgabewerte sind die entsprechenden Werte u at ib sowie v at ib an der Position
(lon,lat) des Eisbergs, welcher sich in dem Element elem befindet. Die Bestimmung
des Wertes u at ib aus den ersten Komponenten (field u) des Vektorfeldes ist im
Folgenden dargestellt, die Bestimmung des zweiten Wertes v at ib erfolgt analog.
Zu beachten ist, dass die dem Feld field u zugeho¨rige Finite-Elemente-Darstellung
aufgrund der Verwendung der bekannten ”Hu¨tchenfunktionen” stetig und eingeschra¨nkt
auf Elemente der Triangulierung bilinear ist.
Zu Beginn werden die Koordinaten (x1, y1), (x2, y2) sowie (x3, y3) der drei Eckknoten
des Elementes elem und die Werte T1 u, T2 u sowie T3 u des Feldes field u an diesen
Knoten bestimmt.
Die Finite-Elemente-Darstellung des Feldes field u, eingeschra¨nkt auf ein Element
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der Triangulierung, kann durch eine Ebenengleichung
T (x, y) = α · x+ β · y + γ (A.4)
mit drei Unbekannten beschrieben werden, welche durch die drei Knoten und ihre zu-
geho¨rigen Werte T1 u, T2 u sowie T3 u festgelegt sind.
Die Subroutine FEM eval bestimmt unter Verwendung von Gleichung A.4 den Wert
u at ib an der Position (lon,lat) des Eisbergs, was einer bilinearen Interpolation
gleichkommt.
Im Unterschied zur Subroutine FEM eval, welche ein komplettes Vektorfeld als Einga-
bedatum hat, ko¨nnen der Subroutine FEM 3eval direkt drei Werte an den Eckknoten
des Elementes elem u¨bergeben werden, welche dann bilinear zur Position des Eisbergs
interpoliert werden. Das weitere Vorgehen innerhalb der beiden Subroutinen ist iden-
tisch.
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B Installation und Benutzung des
Eisbergmodells
Sind die in Anhang A beschriebenen A¨nderungen der Datei fesom main.F90 durch-
gefu¨hrt, so mu¨ssen nur noch wenige Modifizierungen der Dateien einer bereits beste-
henden FESOM-Installation vorgenommen werden, um diese um die Eisbergfunktionen
zu erweitern. Diese A¨nderungen sind im Folgenden beschrieben.
Das Makefile muss um die Dateien des Eisbergmodells erweitert werden

# m o d u l e s
M O D U L E S = .
.
.




# o b j e c t s
O B J E C T S= .
.
.
i c b _ s t e p . o \
i c b _ e l e m . o \
i c b _ d y n . o \








alle no¨tigen Dateien kompiliert und verlinkt. Bei A¨nderungen von Eintra¨gen im Eis-
bergmodul in der Datei icb modules.F90 sollte durch einen Aufruf von
make clean bzw. rm iceberg params.mod
und anschließendem make-Kommando sichergestellt werden, dass die neuen Werte
benutzt werden.
In der Datei icb step.F90 mu¨ssen die Pfade der Ausgabedateien des Eisbergmodells
angegeben werden:

f i l e _ t r a c k=’/ path / iceberg_ ’
206 f i l e _ f o r c e s _ u=’/ path / i c e b e r g _ f o r c e s _ u _ ’
f i l e _ f o r c e s _ v=’/ path / i c e b e r g _ f o r c e s _ v _ ’




B Installation und Benutzung des Eisbergmodells
Die Dateinamen werden vom Modell mit der Nummer des Eisbergs erga¨nzt, der gera-
de simuliert wird, sodass beispielsweise fu¨r den ersten simulierten Eisberg die Da-
teien iceberg 1.dat, iceberg forces u 1.dat, iceberg forces v 1.dat sowie ice-
berg melt 1.dat in dem angegebenen Verzeichnis ’/path/’ erstellt werden.
Die Datei iceberg 1.dat wird gegen Ende der Subroutine iceberg step beschrie-
ben und entha¨lt spaltenweise die folgenden Variablen:
Zeitschritt istep, La¨ngengrad der (rotierten) Eisbergposition in Radiant lon rad,
Breitengrad der (rotierten) Eisbergposition in Radiant lat rad, La¨ngengrad der (ro-
tierten) Eisbergposition in Dezimalgrad lon deg, Breitengrad der (rotierten) Eisberg-
position in Dezimalgrad lat deg, Geschwindigkeitskomponente in zonaler Richtung
u ib, Geschwindigkeitskomponente in meridionaler Richtung v ib, Wert der Regime-
funktion frozen in, Eisha¨rteschwellenwert P sill, aktuelle Eisha¨rte an der Position
des Eisbergs P ib, aktuelle Meereiskonzentration an der Position des Eisbergs conci ib
sowie die Gesamtbeschleunigung dudt und dvdt.
Die Datei iceberg forces u 1.dat entha¨lt die nachfolgend genannten Variablen und
wird gegen Ende der Subroutine iceberg acceleration in der Datei icb dyn.F90
beschrieben:
Die Identifikationsnummer des Prozessors mype, den Zeitschritt istep sowie die Be-
schleunigungen in zonaler Richtung bezu¨glich der wirkenden Kra¨fte. Dies ist der ozea-
nische form drag, der ozeanische skin drag ocean skin u, der atmospha¨rische form drag
air drag u, der atmospha¨rische skin drag air skin u, die Schubspannung des Mee-
reises ice drag u, die wave radiation force wave radiation u, die Hangabtriebskraft
surface slope u sowie die Corioliskraft fcoriolis ∗ v ib.
Eine analoge Reihenfolge liegt der Datei iceberg forces v 1.dat zugrunde.
Die Datei icb melt 1.dat wird gegen Ende der Subroutine iceberg newdimensions
(zu finden in der Datei icb thermo.F90) beschrieben und entha¨lt spaltenweise die
folgenden Variablen:
Die Schmelzraten M b, M v und M e, die Dimensionen des Eisbergs height ib, length ib
sowie die Volumena¨nderung tvl ∗ 32 in m3/Tag. tvl (total volume loss) gibt den Vo-
lumenverlust pro Zeitschritt an (hier 45 min).
Die vier Ausgabedateien des Eisbergmodells ko¨nnen beispielweise mit den MATLAB-
Routinen, die auf der beigefu¨gten DVD zu finden sind, (graphisch) ausgewertet werden.
Am Ende eines FESOM-Laufes werden die wichtigsten Variablen des Eisbergmodells
in der Datei iceberg.restart gesichert. Diese Datei wird an dem Ort erstellt, der
in dem Eisbergmodul festgelegt ist. Das Eisbergmodell ist so ausgelegt, dass bei Be-
ginn einer Simulation mit FESOM u¨berpru¨ft wird, ob eine Datei iceberg.restart
an dem angegebenen Ort existiert. Falls ja, wird die Simulation mit den gespeicherten
Einstellungen weitergefu¨hrt – mo¨gliche zwischenzeitliche A¨nderungen des Eisbergmo-
duls werden dann ignoriert! Soll eine neue Simulation durchgefu¨hrt werden oder eine
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Simulation wiederholt werden, so muss die Datei iceberg.restart gelo¨scht oder um-
benannt werden.
Wird eine Datei iceberg.restart eingelesen, so wird dies in der Ausgabedatei von
FESOM





angegeben, andernfalls ist dort






Bei Benutzung von mehr als 32 Prozessoren ist vereinzelt ein Programmabbruch aufge-
treten, da das Array local idx of nach einem FESOM-Output nicht mehr vorhanden
zu sein scheint bzw. bescha¨digt ist. Durch die A¨nderung von

146 i f ( f i r s t c a l l ) then
! c r e a t e s mapping
148 c a l l g l o b a l 2 l o c a l ( l o c a l _ i d x _ o f )
f i r s t c a l l=. f a l se .
150 end i f

 
in der Datei icb step.F90 zu

146 i f ( . true . ) then
! c r e a t e s mapping
148 c a l l g l o b a l 2 l o c a l ( l o c a l _ i d x _ o f )
f i r s t c a l l=. f a l se .
150 end i f

 
kann dies notdu¨rftig behoben werden: Hier wird das Array local idx of nun in jedem
Zeitschritt und nicht nur zu Beginn der Simulation geschaffen, was etwas Zeit in An-
spruch nimmt.
Zuletzt sei erwa¨hnt, dass bei Benutzung des Effektes der Tiden zwecks einfacher Im-
plementierung in der Datei namelist.oce nur die Wahl von

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